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Denisse, Ruben, Tania (Merci pour tout Miss ! !), Max, Solaine, Lise, Annette, Stéphanie, Alex...
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Résumé
L’impact des modifications climatiques et de l’augmentation de la démographie dans la région ouest africaine,
sur le cycle de l’eau et de l’énergie, passe par la quantification des échanges entre les différents couverts de la
surface continentale et l’atmosphère. Toutefois, la compréhension du rôle des interactions entre la surface et
l’atmosphère dans la dynamique de la mousson ouest africaine est encore limitée par le manque d’observa-
tions dans cette région. Cette thèse porte sur l’étude des flux turbulents, en particulier l’évapotranspiration
réelle en climat soudanien. Les deux couverts étudiés sont une forêt claire (site de Bellefoungou) et une
mosäıque de culture et de jachère (site de Nalohou), situés dans la région du Nord – Bénin. On dispose de
quatre années de mesures (2007 à 2010). Les sites d’étude font partie de l’observatoire hydro – météorolo-
gique AMMA – CATCH.
Les données de flux turbulents de l’atmosphère ont été mesurées avec la technique d’eddy covariance. La
partition énergétique des flux a été examinée à travers la fraction évaporative (EF ) et le rapport de Bo-
wen (β) aux échelles diurne, saisonnière et inter-annuelle. Des caractéristiques de surface (conductance de
surface et aérodynamique) et le coefficient de découplage ont été évalués pour interpréter la dynamique de
l’évapotranspiration réelle.
L’analyse des résultats est basée sur un découpage du cycle saisonnier suivant les 4 phases du cycle de la
mousson. Aux échelles diurne et saisonnière, on montre que le taux d’évapotranspiration réelle de la forêt
est toujours supérieur à celui de la mosäıque de culture/jachère quelle que soit la saison. L’évapotranspi-
ration réelle demeure non nulle en saison sèche sur le site de Nalohou malgré les conditions de surface peu
favorables à ce processus. En saison humide, après le saut de mousson, la partition énergétique des flux
atteint un régime stationnaire et EF vaut en moyenne 0,75 à Bellefoungou et 0,70 à Nalohou pour les 4
années étudiées. Le rapport de Bowen pris dans le même ordre est environ de 0,4 et 0,6 traduisant ainsi,
en dépit des conditions humides, la part non négligeable du flux de chaleur sensible sur les deux couverts
végétaux. La différence de rugosité entre les couverts végétaux entrâıne une conductance aérodynamique
nettement supérieure à Bellefoungou par rapport à Nalohou. A l’échelle inter-annuelle, on n’a pas pu mettre
en évidence une relation entre flux de chaleur latente et pluviométrie pour les quatre années étudiées qui
sont toutes des années excédentaires. Cependant nous avons observé que le rayonnement net explique la
majeure partie de la variabilité inter-annuelle des flux turbulents.
Enfin, nous avons également montré avec le coefficient de découplage que la surface soudanienne et l’atmo-
sphère restent couplées toute l’année. Ce fonctionnement de l’interface surface – atmosphère reflète le rôle
majeur que jouent les conditions de surface dans la variabilité saisonnière de l’évapotranspiration réelle. Les
résultats issus de cette étude donnent une première estimation des flux de chaleur latente et de chaleur sen-
sible sur une forêt claire et une mosäıque de culture/jachère en zone soudanienne. Ils sont d’une importance
capitale pour la paramétrisation et la validation des modèles de surface ainsi que la quantification robuste
de la ressource en eau disponible en surface pour l’agriculture, principale activité génératrice de revenus des
populations locales.
Mots clés : évapotranspiration réelle, flux de chaleur latente, flux de chaleur sensible, eddy covariance,
climat soudanien, bilan hydrologique, Afrique de l’Ouest.

Abstract
Assessing the impact of climate and anthropic changes on the water and energy cycles, mainly rely on the
quantification of the transfer between the various land covers and the atmosphere. Nevertheless the land –
atmosphere interactions in the West African monsoon dynamic is not yet well understood because of the
lack of observations in this region. This thesis focuses on the analysis of the sensible and latent heat fluxes
under Sudanian climate. The two studied land covers are a clear forest (Bellefoungou) and a cultivated area
(Nalohou), located in northern Benin, during four years (2007 – 2010). The study sites are a part of the
hydro – meteorological AMMA — CATCH observatory.
Turbulent fluxes were measured with the eddy covariance technique. The flux partitioning was investigated
through the evaporative fraction (EF ) and the Bowen ratio (β) at diurnal, seasonal and inter-annual scales.
Surface characteristics (surface and aerodynamical conductance) and the decoupling factor were calculated
to interpret the dynamic of actual evapotranspiration.
The analysis was performed according to four different stages of the monsoon cycle. At diurnal and seasonal
scales, actual evapotranspiration was always higher on the forest than on the cultivated area. It remained
non zero during the dry season at Nalohou despite surface conditions which were not favorable to this
process. During the wet season, after the monsoon onset, EF remained steady with a mean seasonal value
of 0.75 at Bellefoungou and 0.70 at Nalohou for the four studied years. The Bowen ratio was 0.4 and 0.6
respectively, thus the sensible heat flux was significant on the two contrasted vegetation covers during the
wet season. The contrasted roughness length of the two vegetation covers led to a highest aerodynamic
conductance at the clear forest site. At the inter-annual scale, no relationship can be evidenced between
evapotranspiration and annual rainfall for the studied period, which was rather rainy. Nevertheless, the net
radiation explains the main part of the inter-annual variation of turbulent fluxes.
Finally, complete surface atmosphere decoupling was never observed. This property of the surface – atmos-
phere interface underlines the key role of the surface conditions in the actual evapotranspiration. Our results
provide a first estimate of the latent and sensible heat fluxes over a clear forest and a mixed crop/fallow
under sudanian climate. They are relevant to land surface models parametrisation or evaluation and to a
robust quantification of the water resources for agriculture, the main economic activity in this region.
Keywords : actual evapotranspiration, latent heat flux, sensible heat flux, eddy covariance, sudanian cli-
mate, water balance, West Africa.
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1.1.3 Les échanges de vapeur d’eau et d’énergie en Afrique de l’Ouest . . . . . . . 10
1.2 Contexte de l’étude . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 11
1.2.1 L’observatoire AMMA – CATCH . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 11
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3.6 Agrégation des données de flux à un pas de temps supérieur . . . . . . . . . . . . . 84
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4. Eléments de climatologie de la zone soudanienne. . . . . . . . . . . . . . . 87
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4.4 Caractéristiques diurnes moyennes de quelques variables météorologiques . . . . . . 106
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Définition du RMSE . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . i
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SWout Rayonnement réfléchi de courte longueur d’onde W.m
−2
T , T , T ′ Température, température moyenne,
fluctuation de la température de l’air K
T∗ Echelle caractéristique de la température K
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dans la décomposition de Fourier rd.s−1
z, zm Hauteur de mesure, et hauteur de mesure à la profondeur m m
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ζ Stabilité de l’atmosphère -
2014 xix Ossenatou Mamadou

:::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::
Introduction générale
:::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::
P
armi les grandes problématiques, qui, en termes d’environnement et de ressources, se posent à
l’Homme en ce début de XXIième siècle, les questions qui traitent du changement climatique
et de la pérennité des ressources en eau sont sans aucun doute, celles qui apparaissent les plus
préoccupantes. L’Afrique de l’Ouest en particulier, fait partie de ces régions du monde où l’incerti-
tude sur l’impact des changements climatiques est la plus grande [Boko et al., 2007] et notamment
l’incertitude sur la pluviométrie (Rapport du GIEC, 2013). La vulnérabilité des populations et des
ressources en eau sont également l’une des plus fortes au monde. Par le passé, l’Afrique de l’Ouest
a connu une période de sécheresse sans équivalent, pratiquement continue du Sahel au Golfe de
Guinée [Lebel et al., 2003], de la fin des années 60s au milieu des années 90s marquant le plus
grand déficit régional de précipitations au monde. Les conséquences de cette sécheresse ont été
dévastatrices pour les populations. La diminution des précipitations de près de 20%, a décimé les
cheptels et réduit les récoltes d’une agriculture essentiellement pluviale [Nicholson et al., 1998].
Les débits des grands fleuves ont diminué de près de 40% [Lebel et al., 2003 ; Descroix et al.,
2009 ; Mahé et al., 2013].
Les projections futures issues du récent rapport du Groupe Intergouvernemental d’Experts sur
l’Evolution du Climat confirment un réchauffement global de 1,1 à 6°C d’ici 2100 et font état de
conséquences lourdes [GIEC, 2013] sur tous les compartiments du système climatique. Les mo-
difications du cycle global de l’eau et de l’énergie ne seront pas uniformes et les contrastes dans
les précipitations au niveau des interfaces entre les latitudes équatoriales/tropicales humides et
les latitudes plus élevées, plus sèches vont augmenter. En Afrique de l’Ouest en particulier, les
performances des systèmes agricoles sont étroitement tributaires du climat. La plupart des études
montrent un impact négatif du changement climatique sur la production, mais leur intensité va-
rie énormément suivant les études [Challinor, 2007 ; Benjamin Sultan, 2005], notamment à
cause des grandes incertitudes qui demeurent dans les projections des précipitations de la région
[Ramirez-Villegas & Challinor, 2005]. Ces incertitudes sur les précipitations sont attribuées
en partie à une mauvaise compréhension des mécanismes de rétroaction entre la surface et l’atmo-
sphère [Lebel et al., 2009].
Parallèlement à ce changement climatique, on assiste en Afrique de l’Ouest à une importante mo-
dification de l’occupation des sols depuis plusieurs décennies. Les surfaces cultivées ont augmenté
de 57% entre 1975 et 2000 dans la région ouest africaine [CSAO, 2012]. Au Bénin, cette expansion
continue actuellement et se fait au détriment des zones naturelles, autrefois boisées [Judex et al.,
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2009]. Ce changement d’usage des sols est lié à l’augmentation de la population qui s’est accrue
d’un facteur 4 entre 1950 et 2010 et va encore doubler en 2050 selon le rapport des Nations Unies
[U.N., 2011]. Au Bénin, [Heldmann et al., 2009] ont observé une augmentation de 3 à 4,5% par
an sur la période 1992 – 2002. La diminution de la végétation naturelle pérenne au profit des zones
cultivées, conjuguée avec le changement climatique, entrâıne des modifications du cycle de l’eau en
Afrique de l’Ouest, et notamment du ruissellement [Séguis et al., 2004 ; Descroix et al., 2012 ;
Mahé et al., 2013]. Elle modifie également les rétroactions entre la surface et l’atmosphère mais
celles-ci sont moins bien connues. Si les modèles s’accordent sur l’estimation des débits, ils divergent
sur l’estimation de l’évapotranspiration réelle. Une récente étude montre que ces écarts atteignent
25% en climat soudanien [Peugeot et al., 2011]. Pourtant l’évapotranspiration réelle est une va-
riable majeure du bilan hydrologique puisque globalement 60% des précipitations retournent dans
l’atmosphère sous forme de vapeur d’eau [Trenberth et al., 2009]. Les observations manquent
pour départager les modèles et la pertinence de leurs concepts.
Le climat influence la surface Terrestre mais il est également influencé en retour par la surface.
Ces rétroactions se déclinent à différentes échelles temporelle et spatiale. A l’échelle régionale, en
Afrique de l’Ouest les échanges d’énergie et de vapeur d’eau entre la surface et l’atmosphère jouent
un rôle crucial dans la boucle de rétroaction entre l’humidité du sol et les précipitations [Char-
ney, 1975 ; Koster, 2004]. Ces échanges comprennent le bilan radiatif, les flux de chaleur sensible
et de chaleur latente (évapotranspiration réelle), lesquels influencent directement la température
de surface et l’humidité de la couche de l’atmosphère dans laquelle nous vivons. Rappelons que
l’évapotranspiration réelle est un processus qui est composé de l’évaporation des sols et des cours
d’eau ainsi que la transpiration des végétaux. Du point de vue de la dynamique de l’atmosphère,
les flux de chaleur sensible et de chaleur latente permettent le déclenchement de la convection et
apportent une partie de l’eau pour la formation des nuages et par conséquent des précipitations
[Taylor et al., 2011]. [Eymard et al., 2012] ont montré que la trajectoire des systèmes convectifs
pouvait être déviée suivant l’humidité du sol sous-jacent. A l’échelle saisonnière, [Philippon &
Fontaine, 2002] ont suggéré qu’une anomalie positive de l’humidité du sol renforcerait la cir-
culation du flux de mousson et pourrait créer des conditions favorables à une saison des pluies
abondante au Sahel. Une explication à cet effet mémoire pourrait être la remobilisation par évapo-
transpiration des stocks d’eau dans le sous-sol de la zone soudanienne de l’Afrique de l’Ouest. En
d’autres termes, la zone soudanienne jouerait un rôle crucial dans la mise en place de la mousson
à l’échelle régionale. Toutefois, cette assertion demeure encore un sujet de discussion [Douville
et al., 2006]. A méso-échelle, les profils thermodynamiques verticaux affectent directement les sys-
tèmes pluviogènes [Peyrillé, 2006]. L’occurrence des précipitations augmente significativement
aux interfaces entre les zones sèches et les zones humides, à des échelles spatiales d’environ 10 km
[Taylor et al., 2011]. Ainsi la distribution spatiale de humidité des sols joue un rôle sur la position
des systèmes convectifs dans le Sahel [Taylor et al., 2012]. Les échanges d’énergie et de vapeur
d’eau entre la surface et l’atmosphère jouent donc un rôle crucial en Afrique de l’Ouest, que ce soit
pour les rétroactions de la surface sur les processus atmosphériques ou pour le cycle continental
de l’eau. A cause de ce rôle, l’étude de ces processus doit être une priorité car le couplage entre
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les surfaces continentales et l’atmosphère est encore mal compris d’une part et d’autre part, la
quantification de la part de l’évapotranspiration réelle dans le bilan hydrologique demeure à ce
jour mal estimée. Comprendre ces processus d’échanges à différentes échelles temporelles (diurne,
saisonnière, et inter-annuelle) est essentielle pour améliorer les prévisions climatiques de la région
ouest africaine. Dans cette optique et pour identifier le rôle que jouent les surfaces continentales
soudaniennes dans la variabilité climatique associés à la mousson africaine, il est essentiel d’étudier
les échanges de vapeur d’eau et d’énergie entre la surface et l’atmosphère sur de longues périodes
pour examiner la sensibilité des surfaces aux changements climatiques. Dans le climat soudanien
en particulier les études menées sur ces processus sont rares, elles ont porté sur des durées courtes
[Mauder et al., 2006], ou des méthodes indirectes [Guyot et al., 2009], ou sur un seul type de
couvert [Bagayoko et al., 2007 ; Brümmer et al., 2008]. Tous ces auteurs soulignent la nécessité
d’étudier de longues séries de données de flux et sur différents écosystèmes pour analyser leur sen-
sibilité au changement climatique en cours actuellement, mais aussi à la pression anthropique que
subit cette région et à la modification de l’occupation des sols qu’elle entrâıne. Cette thèse vise
donc à étudier les flux d’évapotranspiration sur une forêt claire (site de Bellefoungou)
et une zone cultivée (site de Nalohou) en climat soudanien, mesurés avec la méthode
directe d’eddy covariance sur quatre années à pluviométrie variable.
Objectifs de l’étude
Cette étude est une contribution à une meilleure caractérisation des échanges d’énergie et de
masse entre la surface et l’atmosphère en Afrique de l’Ouest et une meilleure évaluation de la res-
source en eau disponible en surface. Dans un contexte de variabilité climatique et de forte pression
anthropique, cette étude devrait permettre de quantifier l’impact de la pression anthropique sur les
processus de surface, en particulier sur les échanges d’énergie et de vapeur d’eau. L’objectif général
est d’étudier la variabilité des flux de vapeur d’eau (évapotranspiration réelle) et d’énergie (flux de
chaleur sensible) échangés entre les deux couverts végétaux et l’atmosphère en vue d’une meilleure
compréhension du fonctionnement de l’interface surface–atmosphère en zone soudanienne. Plus
spécifiquement, cette étude vise à :
1. Analyser la variabilité des flux de vapeur d’eau et d’énergie aux échelles événementielle,
diurne, saisonnière et inter-annuelle sur deux couverts végétaux – une mosäıque de culture/jachère
(Nalohou) et une forêt claire (Bellefoungou) localisés en climat soudanien au Nord du Bénin.
2. quantifier la partition énergétique et les caractéristiques de surface associées sur les deux
couverts végétaux. La quantification de la partition énergétique permettra de montrer les
différences de fonctionnement des deux types de végétation et en particulier de quantifier les
volumes d’eau évaporés, et ce à quelle période de l’année. La quantification des caractéris-
tiques de surface (conductance de surface, conductance aérodynamique) servira à alimenter
les modèles de surface dans les études futures.
3. et enfin, quantifier l’impact de la variabilité pluviométrique sur les flux de vapeur d’eau et
d’énergie des deux couverts.
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L’originalité de l’étude réside dans le fait qu’elle s’appuie sur deux couverts végétaux contrastés,
sur une méthode directe de mesure et enfin, sur de longues séries de mesures.
Organisation du manuscrit
Pour atteindre les objectifs visés dans cette étude, le manuscrit est subdivisé en sept chapitres. Le
premier chapitre présente l’étude bibliographique et les spécificités des sites d’étude. Le deuxième
chapitre expose toute la méthodologie, les différentes étapes de traitement des données utilisées
et quelques outils diagnostics nécessaires pour interpréter les données d’observations. Le troisième
chapitre aborde la mise en œuvre des traitements de données de flux sur les sites d’étude. Dans
le chapitre quatre, une description de la climatologie de la zone soudanienne est présentée. Les
analyses de données de flux d’eddy covariance effectuées tout au long de ce manuscrit s’appuient
sur un découpage de l’année en quatre saisons. La définition des saisons y est donnée puis nous
comparons les variations inter-annuelles des variables météorologiques sur les deux couverts vé-
gétaux. Le cinquième chapitre est un article publié dans le journal Hydrology and Earth System
Sciences. Cet article présente les résultats issus de l’analyse du cycle saisonnier et diurne des flux
d’énergie et des caractéristiques de surface sur le site de Nalohou pour l’année 2008. Dans le sixième
chapitre, est effectuée une analyse comparative des flux d’énergie, leur partition et leur caracté-
ristique de surface sur la forêt claire et la mosäıque de culture/jachère pour l’année 2009 et aux
échelles évenementielle, diurne et saisonnière. Enfin, le septième chapitre aborde la dynamique des
flux sur les quatre années étudiées. On examine dans ce dernier chapitre l’impact de la variabi-
lité pluviométrique et du rayonnement net sur les flux d’évapotranspiration réelle et de chaleur
sensible.
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Chapitre 1
:::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::
Rôle des flux de vapeur d’eau et
d’énergie dans la variabilité de la
Mousson Ouest Africaine
:::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::
C
e chapitre est consacré principalement à une présentation de l’état de l’art portant sur les mé-
canismes de la mousson ouest africaine et sur les interactions entre la surface et l’atmosphère.
La première partie rappelle les principaux acteurs de la mousson ouest africaine et de la variabilité
des précipitations à l’échelle inter-annuelle. L’impact de la variabilité des précipitations sur les
ressources en eau de la région ainsi que le rôle que joue le compartiment sol-végétation-atmosphère
dans la mise en place de la mousson de l’Afrique de l’Ouest y sont également présentés. La deuxième
partie est consacrée à la présentation des différents programmes scientifiques mis en place pour do-
cumenter le cycle hydrologique continental et ses interactions avec l’atmosphère dans cette région.
Nous terminerons ce chapitre par la description du milieu physique ainsi que l’instrumentation
spécifique déployée sur les sites d’étude.
1.1. Les échanges surface–atmosphère en Afrique de l’Ouest
1.1.1. La Mousson Ouest Africaine (MOA)
La dynamique de la Mousson Ouest Africaine est d’abord le résultat de la circulation générale.
La différence de température entre les pôles et l’équateur impose autour du globe une circulation
atmosphérique organisée en cellules (Figure 1.1 a 1). Cette circulation positionne des zones anti-
cycloniques sur les Açores, au nord-est de l’Afrique et sur le Golfe de Guinée. D’autre part, la
convection qui se développe sur le Sahara crée une large zone dépressionnaire. L’organisation de
ces systèmes anticyclone - dépression produit des vents de nord-est sur le Sahel (alizé du nord-est
ou Harmattan) et des vents de sud-ouest sur la côte Guinéenne. La Zone de Convergence InterTro-
picale (ZCIT) est localisée à la rencontre de ces vents le long d’une ligne est-ouest. Le changement
1. Source de la figure : La dynamique des masses atmosphériques. Portail national des professionnels de l’édu-
cation, France (http ://eduscol.education.fr/obter/appliped/circula/theme/atmos32.htm)
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de déclinaison de la Terre avec les saisons fait varier la position latitudinale de cette ligne (Figure
1.1 b 1).
Cellule 
de Hadley
ZCIT
a) b)
Figure 1.1 – Schéma de (a) la circulation atmosphérique globale et (b) l’amplitude annuelle du déplacement
de la ZCIT.
En hiver boréal (saison sèche), la ZCIT est située au sud de la côte Guinéenne soumettant ainsi
toute l’Afrique de l’Ouest à un flux de nord-est. Ces vents en provenance du Sahara (Harmattan)
amènent de l’air sec chargé en aérosols désertiques.
En été boréal (saison humide), la ZCIT se déplace vers le nord jusqu’à 15°N de latitude. Au sud
de cette ligne les vents venant du Golfe de Guinée soufflent un air chargé en humidité. L’humidité
des masses d’air associée à d’importants mouvements verticaux (ascendance, détente et refroidis-
sement), va favoriser la formation des nuages et donc des précipitations : c’est le flux de mousson.
Le régime pluviométrique de la MAO est donc conditionné par la migration saisonnière de la
ZCIT, le mouvement saisonnier apparent du soleil qui détermine la distribution annuelle des pluies
[Hastenrath, 1985]. Entre les deux extrêmes, sa dynamique méridienne est caractérisée par une
migration rapide entre mai et juin, jusqu’à une position d’équilibre autour de 5°N de latitude ou
elle s’arrête pendant plusieurs semaines. Cette période marque la première saison des pluies en
Afrique Guinéenne. La ZCIT migre alors brutalement à 10°N de latitude. C’est le saut de mousson
qui marque l’installation du régime de mousson aux latitudes Soudano-Sahéliennes. La date de ce
saut, date à partir de laquelle les pluies deviennent plus régulières, est souvent considérée comme
la mise en place de la mousson. Cette date est évaluée en moyenne autour du 24 juin ± 8 jours
[Sultan & Janicot, 2003]. Pendant les mois de juillet et août, la ZCIT poursuit sa remontée vers
sa position la plus haute en latitude.
L’évolution de la ZCIT au cours de l’année détermine la distribution et le cumul annuel des
précipitations. La région ouest africaine distingue du sud au nord trois principales zones climatiques
1. Source de la figure : Cours de circulation générale, Service Universi-
taire de Pédagogie de l’Université Paul Sabatier – Toulouse 3 (http ://sup.ups-
tlse.fr/uved/Ozone/BasesScientifiques/projet/site/html/CirculationGenerale1.html)
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1.1. Les échanges surface–atmosphère en Afrique de l’Ouest
en fonction du régime pluviométrique : guinéenne (climat tropical humide > 1400 mm de pluie),
soudanienne (de 700 à 1400 mm de pluie) et climat sahélien (de 300 à 700 mm) (Figure 1.2). Le
gradient méridien pluviométrique qui va de l’équateur aux tropiques est associé à un gradient sud-
nord de la végétation. La variabilité inter-annuelle des précipitations de cette région est importante
avec de nombreuses répercussions sur le cycle de la végétation et le cycle hydrologique.
Figure 1.2 – Répartition des types de climat et de végétation en Afrique de l’Ouest d’après [Jabot-
Robert, 2012].
1.1.2. Variabilité inter-annuelle des précipitations et implications sur le cycle
hydrologique
Les précipitations en Afrique de l’Ouest montrent de forte variabilité aux échelles décennale et
inter-annuelle. L’étude de cette variabilité a fait l’objet de nombreux travaux [Nicholson, 1981 ;
Lamb, 1983 ; Le Barbé et al., 2002 ; Lebel & Ali, 2009]. Ces études ont montré à l’aide de
différents tests statistiques sur les indices pluviométriques calculés sur la chronique des données
pluviométriques en Afrique de l’Ouest l’existence d’une rupture autour de l’année 1970. Nous sa-
vons aujourd’hui que la période de sécheresse de la fin des années 60s au milieu des années 90s ne
s’est pas uniquement limitée au Sahel (Figure 1.3 a & b). Elle s’est étendue jusqu’à la côte du Golfe
de Guinée [Lebel et al., 2003] mais avec une moindre rigueur [Le Barbé et al., 2002]. En climat
soudanien, on voit sur la figure (1.3 b) une forte variabilité des précipitations sur l’ensemble de la
période 1950 – 2010 avec une période pluri-décennale bruitée par des fluctuations inter-annuelles.
La longue période de sécheresse de 1970 – 1990 est suivie depuis les années 1990, d’un retour à
des conditions plus humides dans la région du Nord Bénin. Les raisons proposées pour expliquer
cette tendance incluent les variations de la température à la surface de l’océan [Folland et al.,
1986 ; Rowell et al., 1995] et les modifications des propriétés de surfaces (désertification) [Xue
& Shukla, 1993 ; Dirmeyer & Shukla, 1996]. [Eva et al., 2006] ont montré que l’Afrique de
l’Ouest a perdu 16% des zones forestières et 5% des zones de savane sur la période de 1975 –
2000, soit 50.000 km2 de végétation naturelle par an. De telles modifications dans l’occupation du
sol, liées à une période de sécheresse ou liées à une augmentation de la démographie, qui entrâıne
elle-même une augmentation des surfaces cultivées, ont un impact sur le cycle hydrologique et sur
les interactions entre la surface et l’atmosphère.
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Figure 1.3 – Série temporelle des indices de précipitation standardisés calculés sur le Sahel central (9.5 °N
– 15.5 °N ; 5 °W – 7°E) (a) et (b) sur les sites de Bétérou et de Djougou (Nord du Bénin) (9.5
°N – 10°N ; 1.5°– 2°E) pour 1950 – 2010 d’après [Panthou, 2013]. L’indice SPI est la valeur
centrée réduite du cumul de précipitations annuelles.
A l’échelle d’un bassin versant, l’équation simplifiée du bilan hydrologique peut s’écrire :
dS
dt
= P − ETR−R (1.1)
où S désigne le stock d’eau du sol ; P la pluie, ETR l’évapotranspiration réelle et R ruissellement
(tous exprimés en mm).
La modification des états de surface suite à l’action de l’homme (mise en culture) ou des séche-
resses (diminution du couvert végétal) a renforcé le ruissellement dans la région sahélienne. Celle-ci
fait baisser l’évapotranspiration en augmentant le ruissellement local, conduisant à une augmenta-
tion des écoulements en climat sahélien [Séguis et al., 2004 ; Mahé et al., 2005 ; Descroix et al.,
2009]. En revanche dans la zone soudanienne, le ruissellement diminue (période de 1950 à 2005)
[Descroix et al., 2009]. Une augmentation de l’évapotranspiration de référence est observée sur
la période de 1950 à 2006 par [Roko, 2007]. Ces caractéristiques nécessitent la compréhension des
processus hydrologiques en jeu, en particulier l’évapotranspiration réelle dans cette zone.
Parmi les termes du bilan hydrologique, l’évapotranspiration réelle est reconnue comme étant
l’une des composantes majeures du bilan. Elle comprend les pertes en eau de la surface, la transpi-
ration du couvert végétal, l’évaporation du sol nu ou des surfaces d’eau libre. L’évapotranspiration
réelle est un terme du bilan hydrologique difficile à estimer car il fait intervenir un grand nombre de
processus hydrologiques, éco-physiologiques et atmosphériques. Ainsi l’ETR est souvent exprimée
comme une fonction de l’évapotranspiration de référence (ETo) [Allen et al., 1998] ou l’évapo-
transpiration potentielle (ETP ) [Priestley & Taylor, 1972]. L’évapotranspiration potentielle
ETP représente la quantité maximale d’eau que peut perdre une surface d’eau libre placée dans
les mêmes conditions atmosphériques. Le concept d’évapotranspiration de référence représente les
pertes d’eau d’une surface de référence (gazon) disposant d’eau à volonté. L’ETP comme l’ETo
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représente la demande atmosphérique. Dans un cas la référence est l’eau libre, dans l’autre un
gazon, ce qui est plus représentatif de la végétation.
Dans la zone soudanienne, [Lelay & Galle, 2005] et [Le Lay, 2006] ont évalué la répartition
des différents termes du bilan hydrologique en utilisant le modèle conceptuel GR4J [Perrin, 2000]
et le modèle TOPAMMA [Le Lay et al., 2008] calés sur les chroniques de débit. Les résultats ob-
tenus par ces auteurs montrent que pour obtenir les mêmes chroniques de débit, les deux modèles
prédisent une répartition différente entre l’ETR et l’infiltration profonde. L’évapotranspiration
réelle représente entre 40 et 70 % du bilan hydrologique annuel selon le modèle. Les différences ont
été attribuées au schéma assez simpliste de l’évapotranspiration réelle implémenté dans ces modèles.
Figure 1.4 – Comparaison du bilan annuel d’eau simulé par le modèle TOPAMMA et l’ensemble des simu-
lations ALMIP d’après [Peugeot et al., 2011].
La figure (1.4) montre les résultats de simulations pour l’année 2005 issus du modèle hydro-
logique TOPAMMA [Le Lay et al., 2008] et de dix modèles de surface continentale LSM (Land
Surface Model) basés sur le bilan d’énergie [Peugeot et al., 2011] appliqués dans le cadre de
l’expérience d’intercomparaison entre modèles du projet ALMIP [Boone et al., 2009]. Cette étude
récente effectuée à méso-échelle (bassin versant de l’Ouémé supérieur qui fait 14.000 km2) montre
également des écarts de 25% entre les évapotranspirations annuelles simulées entre les différents
modèles. Le modèle hydrologique TOPAMMA estime une évapotranspiration réelle inférieure et
un stockage profond supérieur aux simulations LSM. Les LSM sur-estiment le ruissellement qui
est bien représenté par TOPAMMA comparativement aux observations [Peugeot et al., 2011].
[Zannou, 2011] a quant à lui estimé l’ETR à 53% des précipitations sur la décennie 1997 – 2006
à l’aide du modèle TOPAMMA appliqué à un sous bassin versant de l’Ouémé supérieur. Tous ces
auteurs ont déploré le manque de données d’observation d’évapotranspiration réelle pour analyser
les divergences de ces résultats. Dans cette zone, l’unique estimation de l’évapotranspiration réelle
est basée sur les mesures d’un scintillomètre à large ouverture [Guyot, 2010]. Cet auteur a évalué
l’ETR à 83 ± 10% du cumul annuel des précipitations en 2008. Cependant, il faut rappeler que
la scintillométrie ne mesure pas directement l’évapotranspiration réelle. Ces observations et ces
résultats de modélisation montrent la grande incertitude sur l’estimation de l’ETR et l’incapacité
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des modèles à trouver un consensus pour prédire ce terme majoritaire du bilan d’eau.
En conclusion, des observations des flux de vapeur d’eau sont nécessaires en climat soudanien,
pour quantifier l’évapotranspiration réelle en vue d’une meilleure estimation de la ressource en eau
disponible en surface. Ces observations sont également nécessaires pour documenter la variabilité
de ces flux d’énergie en surface afin de fournir des outils indispensables pour la compréhension de
leurs rôles dans la variabilité du système climatique ouest africain.
1.1.3. Les échanges de vapeur d’eau et d’énergie en Afrique de l’Ouest
En Afrique de l’Ouest, le nombre d’étude concernant l’observation directe de l’évapotranspira-
tion réelle est très parcimonieuse comparé aux jeux de données disponibles aux Etats-Unis (Ame-
riFlux) et en Europe (FLUXNET).
En Afrique de l’Ouest, les premières études ayant porté sur les échanges entre la surface et l’at-
mosphère ont été réalisées en 1992 dans le cadre de l’expérience pilote (HAPEX-Sahel) au Niger
[Goutorbe et al., 1994]. Dans le cadre de HAPEX-Sahel, [Kabat et al., 1997] ont mis en exergue
les différences dans le fonctionnement d’une savane en jachère et d’une région boisée à l’échelle
diurne pendant toute la saison humide au Niger. L’influence de l’hétérogénéité de la surface sur les
flux turbulents de l’atmosphère et l’énergie disponible a été soulignée par [Lloyd, 1995]. [Tuzet
et al., 1997] montrent que l’hétérogénéité du couvert induit une grande variabilité spatiale des flux
de chaleur du sol, de chaleur sensible et latente au niveau des prairies.
Dans le cadre de l’expérience AMMA–CATCH 1 de nouveaux résultats ont été obtenus au Sa-
hel. En comparant deux années à pluviométrie contrastée sur une jachère et une culture de mil au
Niger, [Ramier et al., 2009] ont montré que le flux d’évapotranspiration augmente avec la pluvio-
métrie sur la jachère mais pas sur la culture du mil. Les auteurs en concluent que ces différences
sont liées au fonctionnement de ces végétaux. Sur des sites plus arides au Mali, [Timouk et al.,
2009] ont en s’appuyant sur trois sites d’observation montré que, la variabilité entre les couverts
est également très importante en terme de dynamique et d’amplitude saisonnière. En particulier
sur les sites maliens, la variabilité entre site est aussi importante que la variabilité saisonnière.
En climat soudanien, les premiers travaux sur la dynamique à long terme ont porté sur l’ana-
lyse de la variabilité saisonnière des flux d’énergie sur une zone de savane cultivée au Burkina-Faso
dans le cadre du programme GLOWA [Giesen et al., 2003]. A partir de 18 mois de mesures de
flux, [Bagayoko et al., 2007] ont montré que pendant la saison humide, 71% de l’énergie dis-
ponible est dissipée en flux de chaleur latente. En saison sèche, le flux de chaleur sensible est le
terme prépondérant du bilan (77%). [Bagayoko et al., 2007] ont également montré sur une savane
cultivée qu’une réduction de 33% du cumul annuel pluviométrique entraine une baisse de 10% du
1. L’observatoire AMMA-CATCH et ses objectifs sont présentés dans la section 1.2.1
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flux de chaleur latente au profit du flux de chaleur sensible. [Schüttemeyer et al., 2006] ont
effectué une étude plus spécifique en examinant la partition du bilan d’énergie pendant quelques
jours situés dans la phase de transition de la saison humide à la saison sèche sur deux sites avec
des pluviométries moyennes de 1042 mm à Tamale (9 °29 N ; 0°55 W) et 1432 mm à Ejura (7
°20 N ; 1 °16 W). Ils n’ont pas pu comparer le fonctionnement de la végétation sur les deux sites,
mais ils ont montré que la dynamique journalière de la végétation semblait avoir une dépendance
à la température de surface. [Brümmer et al., 2008] ont étudié la partition du bilan d’énergie sur
deux années de mesures au-dessus d’une savane arbustive au Burkina-Faso. Sur ce type de couvert
végétal, la moyenne mensuelle du rapport de Bowen (ratio entre flux de chaleur sensible et flux de
chaleur latente) peut atteindre 25 en saison sèche. La fraction évaporative qui représente la part de
l’énergie disponible en surface dissipée en évapotranspiration est de 0,8 en saison des pluies. Cette
fraction évaporative de la savane arbustive est supérieure à celle observée (0,73) par [Bagayoko
et al., 2007] sur une zone de savane cultivée. Dans le cadre de l’expérience NIMEX [Mauder et al.,
2006], les flux d’énergie en surface ont été analysés pendant la période de transition entre saison
sèche et saison humide. Les auteurs ont observé de l’évaporation sur sol nu pendant la période avec
une bonne fermeture du bilan d’énergie. Cette évaporation est attribuée à l’advection des masses
d’air humides sur un sol chaud et sec.
Au Bénin, l’unique étude qui existe à ce jour est celle de [Guyot et al., 2012]. Ces auteurs
ont analysé trois années de données de flux turbulents de l’atmosphère mesurés avec la méthode
scintillométrique au-dessus d’une savane hétérogène. Ils ont montré que la fraction évaporative at-
teint un régime stationnaire pendant la saison humide (0,67) et est très variable pendant les phases
de transition entre les saisons. Il est important de souligner qu’aucune étude n’a été effectuée à
ce jour sur une zone de forêt. Alors que la pression anthropique ne cesse d’augmenter dans cette
région, il est donc indispensable de mener une étude comparative entre une forêt et une culture
afin d’évaluer l’impact de la pression anthropique sur les flux de vapeur d’eau et d’énergie de cette
région.
Nous présentons dans ce qui suit, le contexte d’étude et les données disponibles pour étudier le
flux d’évapotranspiration au nord du Bénin.
1.2. Contexte de l’étude
1.2.1. L’observatoire AMMA – CATCH
L’observatoire AMMA - CATCH (Analyses Multidisciplinaires de la Mousson Africaine - Cou-
plage Atmosphère Tropicale et Cycle Hydrologique) vise à maintenir sur le long terme, un système
d’observation du cycle de l’eau, de la dynamique de la végétation et de leurs interactions avec le cli-
mat en Afrique de l’Ouest [Lebel et al., 2009]. Ses objectifs sont la documentation de la variabilité
inter-annuelle, l’étude des processus et leur modélisation dans le cadre du changement climatique
et du changement d’occupation des sols. Il comporte trois sites de méso-échelle qui documentent
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le gradient climatique ouest africain avec des pluviométries croissantes du nord au sud :
– Le Gourma Malien (30 000 km2, 15 °N – 17 °N) en Sahel pastoral (P ∼ 300 mm) ;
– Le degré carré d’HAPEX-Sahel, (10 000 km2, 13 °N – 14 °N) en climat sahélien (P ∼ 600
mm) ;
– Le haut bassin de l’Ouémé (14 000 km2, 9 °N – 10 °N) en climat soudanien (P ∼ 1200 mm).
A l’intérieur de chacun de ces trois sites, des super-sites d’une centaine de km2 sont équipés plus
densément pour servir de support à des études de processus (notamment concernant les échanges
d’énergie entre la surface et l’atmosphère), suivre la dynamique du couvert végétal et du cycle de
l’eau [Polcher et al., 2011]. Ces observations uniques actuellement en Afrique de l’Ouest, per-
mettent d’étudier l’impact du changement climatique et/ou anthropique sur les flux d’énergie à la
surface et le cycle de l’eau. Les trois sites implantés dans différentes zones éco-climatiques offrent
l’opportunité d’étudier les contrastes entre zones. Les résultats des deux sites sahéliens ont été résu-
més ci-dessus (section 1.1.3), ceux du site soudanien font l’objet de cette thèse. Le service d’obser-
vation AMMA – CATCH est soutenu par l’Institut de Recherche pour le Développement (IRD) et
l’INSU (Institut National des Sciences de l’Univers) depuis sa labellisation en 2002. L’ensemble des
mesures faites par l’observatoire sont disponibles sur le site web (http ://www.amma-catch.org).
Deux stations de mesures de flux d’évapotranspiration et d’énergie sont venues compléter le
dispositif de suivi du cycle de l’eau au Bénin en 2007 sur le super site du bassin de la Donga.
Elles sont gérées en collaboration avec le projet franco-béninois Ouémé–2025 et s’insèrent dans un
réseau de stations identiques installées au Niger et au Mali [Ramier et al., 2009 ; Timouk et al.,
2009].
1.2.2. Le projet Ouémé–2025
Sur le site AMMA – CATCH du Bénin, la disponibilité et la variabilité des ressources en eau
dans le contexte actuel de forte variabilité climatique constitue une préoccupation majeure des
structures étatiques du pays. C’est ainsi que le projet Ouémé-2025 a été initié pour produire des
données destinées à alimenter des travaux de recherche portant sur l’étude de la disponibilité et
l’analyse de la dynamique des ressources en eau [Zannou, 2011].
Au Bénin, la majeure partie des eaux de surface (65%) provient du bassin de l’Ouémé, ce qui
permet de qualifier ce dernier de ”bassin stratégique” pour la mise en place d’une gestion intégrée
des ressources en eau [Zannou, 2011]. Le projet Ouémé – 2025 a été mis en place en 2007 en
partenariat avec plusieurs institutions locale et étrangère. Financé par le FSP – RIPIESCA (Fonds
de Solidarité Prioritaire – Recherches Interdisciplinaires et Participatives sur les Interactions entre
les Ecosystèmes, le Climat et les Sociétés en Afrique de l’Ouest), l’objectif global du projet est de
documenter à l’horizon 2025, la dynamique et la disponibilité des ressources en eau du bassin de
l’Ouémé. Dans ce cadre, plusieurs équipements [Zannou, 2011] dont une station de mesure d’éva-
potranspiration réelle ont été installés à Nalohou sur le bassin versant de la Donga, un sous bassin
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de l’Ouémé, en vue de compléter le dispositif expérimental de l’observatoire AMMA – CATCH.
Cette thèse s’inscrit dans le contexte de ces deux projets scientifiques. Elle s’appuie sur les
données issues des stations de mesure de flux par la méthode d’eddy covariance installées sur le
bassin versant de la Donga en climat soudanien.
1.3. Milieu physique : Le bassin versant de la Donga
Le bassin de la Donga est le super-site du site de méso-échelle du haut bassin de l’Ouémé (Figure
1.5). D’une superficie de (586 km2), il est situé au nord-ouest de la haute vallée de l’Ouémé (9°6 –
9°9 latitude Nord et 1°5 – 2 longitude Est).
Figure 1.5 – Situation du bassin de la Donga (fond gris) et ses équipements sur le haut bassin de l’Ouémé
d’après le programme AMMA – CATCH (http ://www.amma-catch.org/).
1.3.1. Climat
Le bassin de la Donga est situé en climat soudanien, avec une pluviosité moyenne annuelle de
1270 mm de 2000 à 2012 dont environ 90% des précipitations sont répartis entre avril et octobre
(Figure 1.6 a). Les précipitations sont essentiellement issues des systèmes convectifs de méso-échelle
[Lawin, 2007]. Les saisons humide et sèche sont séparées par deux périodes de transition [Lothon
et al., 2008]. En saison sèche, les vents d’Harmattan venant du nord-est prédominent (Figure 1.6
d). De février à avril, les masses d’air s’échauffent progressivement à cause du fort ensoleillement.
Les plus fortes températures moyennes mensuelles sont enregistrées pendant cette période 29 °C
(Figure 1.6 b). En saison des pluies, les températures diminuent et le vent tourne au sud-ouest
(Figure 1.6 c). C’est le flux de mousson qui amène des masses d’air humides. Enfin, pendant la
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dernière saison de transition les sols s’assèchent et l’air se réchauffe. Une description précise et
détaillée de la climatologie de la zone portant sur quatre années successives est présentée dans le
chapitre 4.
a) b)
90%
Figure 1.6 – (a) Cumul annuel des précipitations de 2000 à 2012 à Djougou. Les courbes rouge et bleue
représentent respectivement la moyenne sur les périodes 1950 - 1970 et 1970 - 1990 à Djougou ;
(b) Moyenne et écart-type mensuelle de la température de l’air de 2007 à 2011 ; et rose des
vents de avril à octobre (c) et d’octobre à avril (d) d’après [Guyot, 2010].
1.3.2. Répartition de la végétation
Cinq types d’occupation du sol ont été caractérisés sur le bassin versant de la Donga (Figure
1.7). Les formations végétales rencontrées sur le bassin constituent un ensemble plutôt anthropisé.
En effet, 54% de la superficie du bassin est cultivée (le cycle cultural comprend une succession de
cultures suivies d’une période de jachère) et 46% est couvert de végétation naturelle. Cette propor-
tion est supérieure à celle du bassin de l’Ouémé supérieur où les zones anthropisées ne représentent
que 18% de la surface [Judex et al., 2009]. Les zones naturelles sont majoritairement constituées de
savane boisée (37%) composée d’espèces herbacées (Andropogon fastigiatus, Brachiara ssphacelat,
Pennisetum polystacion) et ligneuses telles que le karité (Vitellaria paradoxa) et le néré (Parkia
biglobosa). La forêt claire à isoberlinia couvre 10% de la Donga. Sa population ligneuse est plus
dense que la savane arbustive. Les principaux axes de drainage du bassin sont bordés d’une étroite
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forêt-galerie (Elaies guineensis, Berlinia grandiflora, Mimusop endongensis) [Kamagaté, 2006]
qui couvre 0,9% du territoire [Judex et al., 2009].
Figure 1.7 – Carte de l’occupation du sol du bassin versant de la Donga (Bénin) réalisée à partir d’images
SPOT/HRV [Bel, 2010].
Les zones cultivées comprennent des parcelles de superficie souvent inférieure à 1ha. Elles sont
couvertes de cultures vivrières (mil, manioc, mäıs, igname) ou de rente (coton, anacarde) (22%) et
des jachères (31%). Des arbres isolés sont conservés au milieu des cultures. Récemment, une étude
sur les changements d’occupation des sols effectuée dans la commune de Djougou [Leroux, 2012]
a montré que les zones de cultures et de jachères ont augmenté de 12,5%, les savanes de 6% tandis
que les forêts ont perdu 24% de leur superficie initiale entre 1986 et 2000. Ces modifications de la
couverture végétale reflètent l’évidence d’une forte pression anthropique présente dans la zone.
1.3.3. Relief et Sols
Le relief du bassin de la Donga est peu marqué c’est-à-dire faiblement vallonné, avec des alti-
tudes comprises entre 480 m à l’amont (Ouest) et 330 m à l’exutoire (Est) pour une pente moyenne
de la rivière principale de l’ordre de 1,7 m.km−1 [Le Lay et al., 2008]. Les études de reconnaissance
pédologiques [Faure & Volkoff, 1998] menées sur le bassin ont mis en évidence une structure
verticale des sols, conforme à celle observée sur l’ensemble de l’Afrique de l’Ouest en zone souda-
nienne. Une couche de sol de surface de 1 à 3 mètres d’épaisseur surplombe une zone d’altérites de
10 à 20 mètres d’épaisseur formées par les arènes issues de la décomposition des roches du sol, qui
repose elle même sur le socle. Les sols du bassin sont essentiellement de type ferrugineux tropical
peu lessivés et se rencontrent un peu partout dans la zone de Djougou [Wubda, 2003]. Les sols
ferrugineux sont constitués de sols peu lessivés en argile (faible migration des collöıdes argileux
et forte migration des sesquioxydes), de sols hydromorphes (proches des sols peu lessivés, faible
épaisseur, faible perméabilité) et de sols lessivés (lessivés en argile et en sesquioxydes). Ils sont de
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nature variable en fonction de leur position topographique, de la nature des roches sous-jacentes
ou de l’anthropisation du site [Faure & Volkoff, 1998 ; Kamagaté, 2006].
1.4. Description des sites d’étude et dispositif expérimental
Un dispositif instrumental a été déployé sur le bassin versant de la Donga dans le cadre du
service d’observation AMMA – CATCH et du projet Ouémé – 2025. Trois stations de mesure de
flux et météorologiques (Figure 1.8) ont été installées sur trois couverts représentatifs du bassin
versant qui ont une densité d’arbres croissantes :
• Le site cultivé de Nalohou constitué de mosäıque de culture et de jachère ;
• Le site de savane arborée de Bira ;
• Le site de forêt claire à isoberlinia de Bellefoungou.
Figure 1.8 – Localisation des trois stations de flux installées sur le bassin versant de la Donga d’après le
service d’observation AMMA – CATCH (http ://www.amma-catch.org/).
Cette thèse s’intéresse aux deux couverts végétaux les plus contrastés : le site cultivé de Nalohou
et la forêt claire de Bellefoungou pendant les années 2007, 2008, 2009 et 2010 pour lesquelles ont
été acquises des mesures de flux de chaleur sensible (H) et de chaleur latente (LE). Ces stations
s’insèrent dans un réseau d’observation diversifié comprenant en particulier des pluviomètres, des
limnimètres et des toposéquences pour caractériser les transferts d’eau sur les versants (Figure
1.8).
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1.4.1. Spécificités des sites d’étude
Les deux sites expérimentaux de Nalohou et de Bellefoungou ont été choisis pour représenter les
contrastes rencontrés en terme d’occupation des sols en zone soudanienne, l’un avec une végétation
herbacée annuelle l’autre avec une végétation arborée pérenne. Il s’agit de comparer deux types de
couverts végétaux relativement à leurs dynamiques annuelle et intra-saisonnière.
Le site de Nalohou (latitude 9°74484N, longitude 1°60457E, altitude 449 m) a été installé
dans une zone de culture non loin du village de Nalohou. Ce site est soumis à une forte pres-
sion anthropique via les activités culturales et le passage de feux de brousse [Blanchard et al.,
2007]. Il présente une hétérogéné̈ıté spatiale et temporelle car le couvert végétal est constitué d’une
mosäıque de cultures et de jeunes jachères dont la répartition diffère d’une année à l’autre. Les
champs de cultures (mäıs, arachide et manioc, ignames) sont typiques de cette région où les rota-
tions de cultures sont suivies d’une période de jachère pendant laquelle les herbacées recouvrent
complètement le sol (Photo 2). Le cycle annuel des herbacées est marqué par la saisonnalité du
flux de mousson [Seghieri et al., 2009]. Elles deviennent très denses vers la fin de la saison des
pluies et peuvent atteindre 3 m de hauteur. Il faut noter que les herbacées sont brûlées en début
de saison sèche par les agriculteurs. Les espèces de graminées rencontrées sur le site de Nalohou
appartiennent à la famille des plantes de type C4. Les plantes en C4 sont majoritairement des
herbacées. Elles ont une efficacité photosynthétique importante, adaptée aux régions tropicales
sèches (températures élevées et de faible humidité) dans lesquelles elles se développent. Autour de
la station de flux, outre les cultures annuelles, on trouve à l’est quelques fruitiers (manguiers, ana-
cardiers ayant moins de 10 m de hauteur) qui fleurissent en saison sèche, en particulier entre février
et mai et dont le renouvellement des feuilles s’effectue entre décembre et janvier [Seghieri et al.,
2009]. Le secteur ouest-est une zone de ”bas-fond” argileuse bordée d’arbres et reste relativement
humide tout au long de l’année. Au nord de la tour de flux, la rivière Ara est située à environ 250
m et bordée par une forêt galerie de savane arborée et arbustive (Photo 1).
La pente locale du site est inférieure à 3%. Les sols sont de type ferrugineux tropicaux peu
lessivés [Faure & Volkoff, 1998]. Toutefois, la surface (40 premiers centimètres) est assez sableuse
[Jabot-Robert, 2012], avec une forte perméabilité alors que le soubassement profond possède des
couches claires avec de fortes propriétés de rétention, ce qui est typique des conditions tropicales
[De Condappa et al., 2008]. La nappe n’est pas très profonde et varie entre 1,5 m en septembre
et 5 m en juin [Séguis et al., 2011].
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Photo 1 – Site de Nalohou : Image Google Earth (04/02/2010) montrant la position de la tour de flux, les
capteurs d’humidité du sol, le pluviomètre ainsi que le couvert végétal entourant le site : les ronds
jaunes indiquent les arbres, les carrés oranges les champs de cultures dans la zone de mesure, le
”bas-fond” est représenté par la couleur bleue ; la rivière Ara et sa forêt galerie y sont également
indiquées.
Photo 2 – Photographies du site de Nalohou : (a) champ d’ignames en janvier 2012 (cliché E. Ago), (b)
herbacées de couleur verte en juin 2008 et (c) herbacées en phase de sénescence autour de la
station en fin de saison humide.
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Le site de Bellefoungou (latitude 9°791 N, longitude 1°718 E, altitude 445 m) se situe dans
une forêt claire avec des arbres d’une quinzaine de mètres de hauteur (Photos 3 et 4). La forêt claire
résulte de la dégradation d’une forêt à légumineuses qui occupait autrefois des étendues considé-
rables sous le climat Soudano-guinéen [Aubreville, 1949]. Les espèces ligneuses dominantes sont
isoberlinia doka et tormentuosa [Serviere, 2010]. Cette famille de végétation appartient à la classe
des plantes de type C3 comme tous les arbres. Ce sont des espèces végétales qui vivent dans un
environnement suffisamment riche en eau et assimilent le carbone du CO2 sous forme de phos-
phoglycerate, un composé à 3 atomes de carbone. La forêt de Bellefoungou est peu exploitée, car
protégée, bien que des prélèvements de bois à la tronçonneuse et du pâturage de transhumance
de bovins y sont observés [Blanchard et al., 2007]. On note sur ce site une présence d’herbacées
pérennes sous la canopée.
La pente du site de Bellefoungou est d’environ 2,5%. Les sols sont du type ferrugineux tropical
lessivés comme à Nalohou. Peu d’informations existent sur le profil pédologique de la forêt de
Bellefoungou. La campagne de mesure géophysique effectuée par [Robain & Wubda, 2004] a
permis de souligner les différences dans l’organisation des couvertures d’altération du site, qui ne
sont pas contrôlées par la végétation mais plutôt par la géologie du sol. La répartition des racines
dépend du profil pédologique et le système racinaire des forêts claires en zone soudanienne peut
être très profond [Seghieri, 1995] .
Photo 3 – Site de Bellefoungou : Image Google earth (04/02/2010) montrant la position de la tour de flux,
les capteurs d’humidité du sol, le pluviomètre ainsi que la forêt entourant le site.
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a) b)
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Photo 4 – Photographies du site de Bellefoungou : (a) tour de flux en septembre 2012, (b) vue de haut de
la forêt en juin 2008 et (c) clairière du site en septembre 2010 (cliché E. Ago).
1.4.2. Instrumentation
1.4.2.1. Mesures atmosphériques
Les variables atmosphériques sont mesurées avec des capteurs météorologiques et micrométéo-
rologiques. Le bilan radiatif est mesuré à Nalohou par un CNR1 (Kipp & Zonen) qui fournit les
quatre composantes du bilan (rayonnement incident et réfléchi dans les courtes et grandes lon-
gueurs d’onde). A Bellefoungou, le rayonnement net est mesuré par un NRLite (Kipp & Zonen)
et les contributions des courtes longueurs d’onde sont mesurées par deux pyranomètres SKs1110
(Skye). Les mesures de pression, de température de l’air, d’humidité relative de l’air, de vitesse et
direction de vent sont effectuées par un WXT510 (Väısala) à 2 m à Nalohou et à 5,5 m à Belle-
foungou. A Bellefoungou, des moniteurs de vent de marque Young et des capteurs de mesures de
températures et d’humidité de l’air (HMP45C – Campbell Scientific) ont été installés en juin 2008
à 15 et 18 m.
Les capteurs micro-météorologiques de mesure de flux turbulents de l’atmosphère sont encore
appelés ”système d’eddy covariance”. Ce système est composé d’un anémomètre sonique 3D (CSAT3
– Campbell Scientific) qui mesure la vitesse du vent dans les trois directions de l’espace (x, y, z) et la
température virtuelle de l’air et un analyseur de gaz infrarouge ”open path” (Li-7500 – LICOR) qui
mesure les concentrations de vapeur d’eau et de dioxyde de carbone présentes dans l’atmosphère.
Une description détaillée du fonctionnement du système d’eddy covariance est faite dans le chapitre
2.
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1.4.2.2. Mesures au sol
Les thermocouples (T105, Campbell Scientific) et les sondes capacitives (CS616, Campbell
Scientific) enfouis dans le sol à différentes profondeurs (voir les tableaux 1.1 et 1.2) mesurent
les températures et l’humidité du sol. Des mesures de flux de chaleur dans le sol sont également
effectuées à l’aide des plaques à flux (HFP01, Huskeflux). La hauteur de la végétation est mesurée
manuellement chaque décade sous les tours à flux et à dix points avoisinants celles-ci.
L’indice foliaire de la végétation LAI représente le ratio de la surface totale supérieure des
feuilles à la surface du sol sur laquelle la végétation se développe. Elle s’exprime en m2 de feuilles
par m2 de surface. C’est un bon indicateur de la croissance et de la biomasse végétale, ainsi que
de la densité d’un peuplement.
Le LAI a été déterminé à partir d’une combinaison des données du satellite SEVIRI contraintes
par les mesures in situ faites par photographie hémisphérique [Blanchard et al., 2007] selon la
méthode de [Weiss et al., 2004].
Le descriptif des capteurs, les variables mesurées par ceux-ci ainsi que leurs précisions sont
détaillés dans le tableau ci-dessous pour chacun des deux sites.
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Tableau 1.1 – Liste des différents capteurs de la station de Nalohou avec leurs spécificités
Instrumentation de Nalohou
Variables & Unités Centrale
d’acquisi-
tion
Marque et Modèle Capteur Hauteur de
mesure (m)
Précision Intervalle de scru-
tation
Intervalle de
stockage
Type d’intégra-
tion
Mesures atmosphériques
Température de l’air [°C] CR3000 Vaisala WXT510 2 m ± 3° 30 sec 15 min Avg
Humidité relative de l’air [%] CR3000 Vaisala WXT510 2 m ± 3% [0-90%] ; ±
5% [90-100%] ;
30 sec 15 min Avg
Pression atmosphérique de l’air [hPa] CR3000 Vaisala WXT510 2 m ± 0.5 hPa [0-
30°C]
30 sec 15 min Avg
Vitesse du vent [m.s−1] CR3000 Vaisala WXT510 2 m ± 0.3 m.s−1 30 sec 15 min Avg
Direction du vent [°] CR3000 Vaisala WXT510 2 m ± 3 ° 30 sec 15 min Avg
Rayonnement incident de courte longueur d’onde
[W.m−2]
CR3000 Kipp et Zonen CNR1 2 m ± 10% pour les
moyj.
30 sec 15 min Avg
[W.m−2] 0.305 < λ < 2.8µ m
Rayonnement réfléchi de courte longueur d’onde
[W.m−2]
CR3000 Kipp et Zonen CNR1 2 m ± 10% pour les
moyj.
30 sec 15 min Avg
[W.m−2] 0.305 < λ < 2.8µ m
Rayonnement incident de grande longueur d’onde
[W.m−2]
CR3000 Kipp et Zonen CNR1 2 m ± 10% pour les
moyj.
30 sec 15 min Avg
[W.m−2] 5 < λ < 50µ m
Rayonnement sortant de grande longueur d’onde CR3000 Kipp et Zonen CNR1 2 m ± 10% pour les
moyj.
30 sec 15 min Avg
[W.m−2] 5 < λ < 50µ m
Pluie [mm] Hobo Précis mécanique
ABS3030
1 m 0.5 mm pulse 5 min Tot
Mesures de flux
Vitesse du vent horizontale et latérale [m.s−1] CR3000 Campbell Sci. CSAT 3 4.5 m < ± 4 cm.s−1 1/20 sec 1/20 sec Échantillonnage
Vitesse du vent dans la direction verticale
[m.s−1]
CR3000 Campbell Sci. CSAT 3 4.5 m < ± 2 cm.s−1 1/20 sec 1/20 sec Échantillonnage
Température virtuelle du sonique [°C] CR3000 Campbell Sci. CSAT 3 4.5 m 0.002°C 1/20 sec 1/20 sec Échantillonnage
[H2O] – [g.m
−3] CR3000 Licor LI-7500 4.5 m 0.0047 1/20 sec 1/20 sec Échantillonnage
[CO2] – [mg.m
−3] CR3000 Licor LI-7500 4.5 m 0.27 1/20 sec 1/20 sec Échantillonnage
Mesures dans le sol
Flux de chaleur dans le sol [W.m−2] CR3000 Hukseflux HFP01 -0.1 m -15% à +5% 30 sec 15 min Avg
Température dans le sol [°C] CR3000 Campbell Sci., 105T -0.1, -0.2 et -
0.4 m
< ± 0.2 °C 30 sec 15 min Avg
Humidité du sol [cm3.cm−3] CR10x Campbell Sci. CS616 -0.1 m à -0.3
m
± 2.5% 10 sec 1h Avg
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Tableau 1.2 – Liste des différents capteurs de la station de Bellefoungou avec leurs spécificités
Instrumentation de Bellefoungou
Variables & Unités Centrale
d’acquisi-
tion
Marque et Modèle Capteur Hauteur de
mesure (m)
Précision Intervalle de scru-
tation
Inter. de sto-
ckage
Type d’intégra-
tion
Mesures atmosphériques
Température de l’air [°C] CR3000 Vaisala WXT510 5.5 m ± 3° 30 sec 15 min Avg
Humidité relative de l’air [%] CR3000 Vaisala WXT510 5.5 m ± 3% [0-90%] ; ±
5% [90-100%] ;
30 sec 15 min Avg
Pression atmosphérique de l’air [hPa] CR3000 Vaisala WXT510 5.5 m ± 0.5 hPa [0-
30°C]
30 sec 15 min Avg
Vitesse du vent [m.s−1] CR3000 Vaisala WXT510 5.5 m ± 0.3 m.s−1 30 sec 15 min Avg
Direction du vent [°] CR3000 Vaisala WXT510 5.5 m ± 3 ° 30 sec 15 min Avg
Température de l’air [°] CR10x Vaisala HMP45C 15 et 18 m ± 0.2° à 20°C 30 sec 15 min Avg
Humidité relative de l’air [%] CR10x Vaisala HMP45C 15 et 18 m ± 1% 30 sec 15 min Avg
Vitesse du vent [m.s−1] CR10x Young, 05103 15 et 18 m ± 0.3° 30 sec 15 min Avg
Direction du vent [°] CR10x Young, 05103 15 et 18 m ± 3° 30 sec 15 min Avg
Rayonnement incident de courte longueur d’onde CR3000 Skye SKS1110 5.5 m ± 10% pour les
moyj.
30 sec 15 min Avg
[W.m−2] 0.305 < λ < 2.8µ m
Rayonnement réfléchi de courte longueur d’onde CR3000 Skye SKS1110 5.5 m ± 10% pour les
moyj.
30 sec 15 min Avg
[W.m−2] 0.305 < λ < 2.8µ m m
Rayonnement net CR3000 Kipp et Zonen NRlite 5.5 m ± 10% pour les
moyj.
30 sec 15 min Avg
[W.m−2] 5 < λ < 50µ m
Mesures de flux
Vitesse du vent horizontale et latérale [m.s−1] CR3000 Campbell Sci. CSAT 3 18 m < ± 4 cm.s−1 1/20 sec 1/20 sec Échantillonnage
Vitesse du vent dans la direction verticale
[m.s−1]
CR3000 Campbell Sci. CSAT 3 18 m < ± 2 cm.s−1 1/20 sec 1/20 sec Échantillonnage
Température virtuelle du sonique [°C] CR3000 Campbell Sci. CSAT 3 18 m 0.002°C 1/20 sec 1/20 sec Échantillonnage
[H2O] – [g.m
−3] CR3000 Licor LI-7500 18 m 0.0047 1/20 sec 1/20 sec Échantillonnage
[CO2] – [mg.m
−3] CR3000 Licor LI-7500 18 m 0.27 1/20 sec 1/20 sec Échantillonnage
Mesures dans le sol
Flux de chaleur dans le sol [W.m−2] CR3000 Hukseflux HFP01 -0.1 m -15% à +5% 30 sec 15 min Avg
Température dans le sol [°C] CR3000 Campbell Sci. 105T -0.1, -0.2 et -
0.4 m
< ± 0.2 °C 30 sec 15 min Avg
Humidité du sol [cm3.cm−3] CR10x Campbell Sci. CS616 -0.1 m à -0.3
m
± 2.5% 10 sec 30 min Avg
Pluie [mm] Hobo Précis mécanique
ABS3030
1 m 0.5 mm pulse 5 min Tot
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1.5. Conclusion
L’état de l’art sur les mécanismes qui régissent la mousson ouest-africaine en particulier sur les
flux d’énergie et de vapeur d’eau à la surface a démontré le manque de documentation des flux
d’évapotranspiration dans la région soudanienne. Quantifier l’évapotranspiration réelle est fonda-
mental pour la mise en place d’une gestion intégrée des ressources en eau de la région et pour
étudier les rétroactions de la surface vers l’atmosphère. Les programmes d’observation AMMA –
CATCH et Ouémé – 2025 ont été mis en place pour combler le manque de données d’observations
et atteindre ces objectifs. La zone d’étude du bassin de la Donga et l’instrumentation déployée sur
les sites de Nalohou (mosäıque de culture/jachère) et Bellefoungou (forêt claire) ont été présentées.
Le chapitre suivant aborde la méthode utilisée pour mesurer les flux turbulents par eddy co-
variance ainsi que les différentes étapes de traitement des données permettant de calculer les
différentes composantes du bilan d’énergie à la surface.
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Chapitre 2
:::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::
Mesures des flux de vapeur d’eau et
d’énergie à l’interface surface –
atmosphère : méthodologie et
traitements des données
:::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::
L
a science qui étudie les processus qui s’effectuent dans la Couche Limite Atmosphérique (CLA)
est la micro-météorologie. Elle se définit comme étant ”a part of meteorology that deals with
observations and processes in the smaller scales of time and space, approximately smaller than 1 km
and one day” [Glickman, 2000]. C’est à cette science que l’on s’intéresse dans cette étude.
Dans ce chapitre, on rappelle les caractéristiques de la CLA et particulièrement celles de la
Couche Limite de Surface (CLS). Les différents transferts d’énergie qui s’y produisent sont pré-
sentés. La première partie définie l’extension verticale de la CLA. La deuxième partie expose
les différentes approches méthodologiques permettant de calculer les différents termes du bilan
d’énergie à la surface. Elle se focalise en particulier sur la quantification des flux turbulents et
sur l’évapotranspiration réelle. Dans cette partie, quelques notions de turbulence atmosphérique
sont développées. On s’est focalisé principalement sur la couche limite de surface dans laquelle
sont effectuées la plupart des observations micro-météorologiques. L’inventaire permettra de faire
apparâıtre les avantages et inconvénients de chaque méthode afin de faire émerger l’intérêt de
l’approche utilisée dans cette étude pour fournir les estimations des flux turbulents et de l’éva-
potranspiration réelle. La troisième partie aborde les différentes étapes de traitement des données
d’eddy covariance qui conduisent à l’obtention des flux turbulents. Enfin la dernière partie définie
quelques outils diagnostics qui permettent d’analyser les données mesurées.
2.1. Structure de la Couche Limite Atmosphérique
2.1.1. Structure verticale
La troposphère est la partie de l’atmosphère comprise entre le sol et la tropopause. Elle est
caractérisée par différents mouvements se manifestant à des échelles de temps et d’espaces va-
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et traitements des données
riables et qui affectent plus particulièrement certaines parties de l’atmosphère. Bien qu’il y ait une
continuité d’échelle, on distingue en météorologie et en physique de l’atmosphère les deux couches
suivantes (Figure 2.1) :
1. l’atmosphère libre, la partie haute de la troposphère est influencée par la circulation générale
autour du globe. Cette circulation se compose de grands mouvements atmosphériques (plu-
sieurs milliers de m) dans lesquels se retrouvent les grandes cellules atmosphériques à savoir
les cellules de Hadley, de Walker etc... et les instabilités associées qui sont à l’origine par
exemple des systèmes dépressionnaires et des systèmes convectifs de méso-échèlle (MCS) ;
2. la couche limite atmosphérique (CLA), influencée par des forçages plus locaux, qui est le siège
de mouvements convectifs avec une extension de l’ordre du kilomètre. C’est à cette dernière
couche que nous nous intéressons dans cette étude.
La CLA est influencée par la présence de la surface du sol. A part de très rares exceptions,
les écoulements dans la CLA sont en régime turbulent. Son épaisseur est variable, de quelques
centaines de mètres à quelques kilomètres, en fonction des conditions météorologiques, de la région
considérée, du type de sol et également de la période de la journée. Elle se décompose en deux
couches (Figure 2.1) : la couche d’Ekman qui est la partie supérieure de la CLA et la couche li-
mite de surface la région la plus basse proche de la surface de la Terre. Avant de caractériser les
différents états de la CLA, les équations qui régissent les mouvements dans la troposphère sont
rappelées ci-après.
Ces mouvements sont décrits par les équations de conservation appliquées à un domaine du
fluide. La conservation de la quantité de mouvement (Equation de Navier Stokes), conserva-
tion de la masse (Equation de continuité) et le premier principe de la thermodynamique,
auxquelles s’ajoute l’équation d’état de l’air considéré comme un gaz parfait, permettent d’écrire
un système d’équations d’inconnus ui, T, p, ρ qui sont respectivement les 3 composantes de la vi-
tesse du fluide selon les 3 axes de l’espace, la température, la pression et la masse volumique du
fluide.
L’équation de continuité s’écrit :
∂ρ
∂t
+ ∂(ρuj)
∂xj
= 0 (2.1)
En météorologie, le fluide peut être considéré comme un fluide incompressible car les vitesses y
sont toujours bien inférieures à la vitesse de propagation des ondes de pression. Le premier terme
de l’équation (2.1) s’annule.
L’équation de Navier Stokes s’écrit avec les notations d’Einstein :
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∂ui
∂t
+ uj
∂ui
∂xj
= −δi3g + fcεij3uj −
1
ρ
∂p
∂xi
+ ν ∂
2ui
∂x2j
(2.2)
– i et j peuvent prendre les valeurs 1, 2, 3. Ces valeurs correspondent respectivement aux axes
suivant x1 (Ouest - Est), x2 (Sud - Nord) et x3 (Zénith) ;
– δi3 est le symbole de Kronecker ;
– εij3 est le tenseur unitaire alterné ;
– ν est la viscosité cinématique de l’atmosphère.
Les termes à droite du signe de l’égalité de l’équation (2.2) sont les forces appliquées au domaine
du fluide. Les forces de gradient de pression (∂p/∂xi) représentent la résultante des forces
de pression. Cette force est dirigée des hautes pressions vers les basses pressions. (fcεij3uj) est la
force de Coriolis. Elle est due à la rotation de la Terre. Dans l’atmosphère libre, ces deux forces
sont les deux forces principales. Elles s’opposent. On en déduit que les mouvements sont parallèles
aux isobares. Le terme (δi3g) est la force de gravité qui ne s’applique que sur l’axe vertical. Enfin,
le terme de viscosité (∂2ui/∂x2j ) est négligeable tant que les échelles considérées sont supérieures au
centimètre. Toutefois, la condition de vitesse à la surface (u1 = u2 = u3 = 0) impose des différences
de vitesse entre ces couches du fluide. Cela se traduit par une force de trainée. Ainsi, quand
on se rapproche de la surface, le déplacement de l’air est fortement influencé par une force qui
s’oppose au mouvement de ce dernier : elle peut être apparentée à une force de frottement qui
sera explicitée dans la section (2.2.4).
Le premier principe de la thermodynamique connu également sous le nom d’équation de chaleur
s’écrit :
∂θp
∂t
+ ∂ujθp
∂xj
= νθ
∂2θp
∂x2j
− 1
ρCp
(∂Q∗j
∂xj
)
− λE
ρCp
(2.3)
avec νθ la diffusivité thermique. θp la température potentielle, c’est-à-dire la température qu’au-
rait une masse d’air si elle était ramenée adiabatiquement à un niveau de pression correspondant
à la surface. Son équation s’écrit (Eq. 2.4) :
θp = T (p0/p)R/Cp (2.4)
où T est la température de l’atmosphère, p la pression de l’atmosphère à l’altitude considérée
et p0 la pression au niveau du sol, R = 287 [J kg−1 K−1] la constante des gaz parfaits pour l’air
sec.
Les termes de droite de l’équation (2.3) sont :
– le terme de diffusion moléculaire (∂2θp/∂x
2
j ) ;
– Q∗j est le terme de divergence des flux radiatifs émis/absorbés par le domaine du fluide et les
particules présentes dans ce fluide ;
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– Cp = Cpd(1 + 0, 84r) et Cpd = 1004,67 [J kg−1 K−1] la chaleur spécifique à pression constante
de l’air sec ;
– r le rapport de mélange de vapeur d’eau ;
– Enfin, le dernier terme est un terme source associé à l’énergie perdue pendant les changements
de phases. λ [J kg−1] la chaleur latente de changement de phase associée à la masse de vapeur
d’eau E.
Dans la couche d’Ekman, les forces de frottements ne sont plus négligeables. Elles se combinent
avec les forces de pression et de Coriolis. Les forces de frottement induisent une déviation angulaire
du vent, par rapport à son orientation dans l’atmosphère libre. Cette déflexion est surtout observée
sur les océans où les conditions d’homogénéité de la surface sont bien respectées.
Figure 2.1 – Représentation des différentes couches de la troposphère et leurs altitudes caractéristiques.
La Couche Limite de Surface (CLS) se situe juste au-dessus de la surface du sol. Dans cette
couche, le vent subit d’importantes variations par suite de la présence de divers obstacles à la
surface du sol. Les effets du gradient de pression et de la rotation de la Terre y sont négligeables ;
la nature et les propriétés de la surface affectent directement l’écoulement de l’air. La direction du
vent reste approximativement constante avec l’altitude alors que sa vitesse (norme du vecteur vent)
évolue de façon logarithmique. C’est une zone où la température diminue rapidement avec l’altitude
pendant la journée, et où les différents échanges (thermique, massique, quantité de mouvement)
qu’entretient la surface avec celle-ci sont conservatifs c’est-à-dire qu’ils varient peu selon la verticale.
Dans la CLS, θp ≈ T .
2.1.2. Caractéristiques de la Couche Limite Atmosphérique
L’influence relative des forces individuelles précédentes dans les différentes parties de la couche
limite atmosphérique peut être caractérisée par des nombres adimensionnels. Ces nombres pro-
viennent de l’adimensionnalisation des équations de conservation appliquées à l’atmosphère (Eqs
2.2 & 2.3). Ils caractérisent l’état de la CLA et sont définis à partir des forces en présence. Trois
nombres sont classiquement utilisés dans la couche limite atmosphérique pour caractériser la na-
ture d’un écoulement : le nombre de Reynolds, le nombre de Rayleigh et le nombre de Richardson.
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Le nombre de Reynolds qualifie la turbulence mécanique c’est-à-dire la nature turbulente
ou laminaire d’un écoulement. Il est le rapport des forces d’inertie sur les forces de viscosité. Les
forces de viscosité ont tendance à inhiber les éléments perturbateurs via la dissipation visqueuse
tandis que la force d’inertie a tendance à développer les éventuelles perturbations.
Re = hCLAV
ν
(2.5)
hCLA est la hauteur de la couche limite atmosphérique, V est l’échelle caractéristique de vitesse
de la CLA c’est-à-dire la vitesse que met une cellule convective pour atteindre hCLA.
Le nombre de Rayleigh permet de quantifier la turbulence d’origine thermique. Ce nombre
exprime le rapport entre les forces de flottabilité et les forces de viscosité.
Ra = −gαh
3
CLA∆θp
ννθ
(2.6)
avec α est le coefficient de dilatation thermique, ∆θp est l’écart de température potentielle entre
le haut et le bas de la CLA et g l’accélération de la pesanteur.
Le nombre de Richardson mesure le rapport entre les forces de flottabilité et les forces
d’inertie qui correspondent aux éléments moteurs de la turbulence.
Ri = − g
θp
hCLA∆zθp
(∆zu)2
(2.7)
Le calcul des nombres de Reynolds montre que dans la CLA, l’écoulement est souvent turbulent.
Ce sont les structures turbulentes créées thermiquement ou mécaniquement qui permettent le
transport vertical de l’énergie, de l’eau et de tous les autres constituants de l’atmosphère. Ce
transport dépend de l’heure de la journée où il se produit conduisant ainsi à différents états
thermiques de la couche limite : on parle de la stratification de l’atmosphère. La stratification
est définie en fonction du gradient vertical de la température potentielle. Ainsi, le nombre de
Richardson permet de mesurer l’état de stratification de l’atmosphère.
Les trois états de la CLA sont :
Etat instable : La couche limite atmosphérique est instable lorsque le gradient vertical de
la température potentielle (∂θp/∂z) est négatif, c’est-à-dire quand la température décroit avec l’al-
titude. Pour ces conditions, la force de flottabilité (différence entre le poids de la masse d’air et la
poussée d’Archimède), appliquée à un domaine du fluide ayant subi un petit déplacement le long
de l’axe vertical, est orientée vers le haut. Ces conditions sont prépondérantes au cours des jour-
nées bien ensoleillées et en absence de vent fort, lorsque la température de surface est supérieure
à celle de l’air ambiant au-dessus. Les tourbillons convectifs engendrés par le gradient thermique
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favorisent le transport vertical.
Etat stable : Lorsque le gradient vertical de la température potentielle est positif la couche
limite est dite stable. Ce phénomène d’inversion thermique au voisinage du sol est rencontré ty-
piquement pendant la nuit avec peu de vent ou au-dessus d’un sol froid. Les effets thermiques
détruisent la turbulence créée mécaniquement. La turbulence diminue en intensité et les transports
verticaux sont réduits.
Etat neutre : Le gradient vertical de la température potentielle est nul. Le profil de température
est adiabatique, la turbulence atmosphérique est d’origine purement mécanique. Ces conditions
peuvent s’observer pendant les journées couvertes de nuages.
2.2. Bilan d’énergie à la surface
Pour évaluer les apports et les pertes d’énergie en surface, il est indispensable de réaliser un
inventaire des flux qui arrivent à la surface et ceux qui en repartent. En général, un flux se définit
comme étant la quantité d’un scalaire ou d’un gaz qui passe à travers une surface unitaire horizon-
tale pendant une unité de temps. En appliquant le premier principe de la thermodynamique (Eq.
2.3), à un volume de contrôle d’épaisseur z au-dessus de la surface comportant un couvert végétal,
on obtient l’équation (2.8). Cette équation est obtenue en faisant l’hypothèse que les transferts se
font selon la direction verticale et on néglige les échanges latéraux. Cette hypothèse est valide pour
une surface naturelle (couvert végétal ou sol nu) uniforme d’extension horizontale suffisante. Le
bilan d’énergie se résume alors à la somme algébrique des densités de flux énergétiques, c’est-à-dire
les quantités d’énergie transportées et échangées, par unité de surface et par unité de temps, entre
la surface et son environnement. Ce bilan peut être schématisé par la (Figure 2.2).
Rn −G−∆S −Q = H + LE (2.8)
– Dans l’équation (2.8) Rn est la résultante du bilan radiatif ;
– Une partie de l’énergie radiative est stockée dans le sol (flux de chaleur dans le sol G) en
journée et dans la végétation, les bâtiments (flux de stockage ∆S) ;
– Une autre partie sert à la photosynthèse (Q) et est négligeable ;
– Le surplus d’énergie radiative est transporté vers l’atmosphère via les flux turbulents de
l’atmosphère – le flux de chaleur sensible (H) défini comme le flux de chaleur, qui est transféré
par convection thermique de la surface à l’atmosphère – et le flux de chaleur latente (LE)
qui correspond aux échanges de chaleur par changement d’état. Le flux de chaleur latente
équivaut à l’évapotranspiration réelle. Il est la somme de l’évaporation de l’eau (eau, sol)
et/ou de la transpiration des feuilles.
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Figure 2.2 – Les échanges d’énergie entre la surface et l’atmosphère pour des conditions diurnes. Figure
extraite de [Ek, 2005].
Tous les termes du bilan s’expriment en [W.m−2]. Il s’agit des densités de flux, mais par la suite
l’appellation simplifiée adoptée est flux. Par convention, les flux de chaleur sensible H et de chaleur
latente LE sont comptés positivement lorsque le transfert d’énergie qu’ils représentent est dirigé
de la surface vers l’atmosphère. En journée, le flux de chaleur dans le sol G est un terme puits alors
que la nuit il s’agit d’un terme source qui compense les pertes radiatives. G est compté négative-
ment lorsqu’il s’agit d’un transport de la surface vers l’atmosphère (donc des pertes d’énergie de la
surface) et positivement lorsqu’il s’agit d’un transport de l’atmosphère vers les couches profondes
de la surface.
La section qui suit présente les méthodes de calcul des différents termes du bilan d’énergie.
2.2.1. Bilan radiatif de la surface
La spécificité du système Terre-soleil se caractérise par des rayonnements dans deux gammes
de longueur d’onde, dépendant de la température des deux astres. Le rayonnement solaire incident
de courte longueur d’onde SWin est situé dans le domaine du visible et du proche infrarouge.
Il comprend le rayonnement direct et le rayonnement diffusé par l’atmosphère. Le rayonnement
réfléchi SWout dépend des caractéristiques radiative et géométrique des matériaux qui composent
la surface. Ces caractéristiques sont englobées dans le coefficient de réflexion de la surface pour les
courtes longueurs d’onde, encore appelées albédo. Il est égal à (SWout/SWin).
Le rayonnement incident de grande longueur d’onde LWin est situé dans l’infrarouge et corres-
pond au rayonnement des gaz (O2, N2, etc..), des liquides (nuages, pluie) et des solides (aérosols,
glace) constituants l’atmosphère. Le rayonnement sortant de grande longueur d’onde LWout est
2014 31 Ossenatou Mamadou
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en général plus grand que le LWin car la surface est plus chaude que les nuages et les aérosols. Il
dépend de l’émissivité ε de la surface et peut être relié à la température de surface Ts [K] selon la
loi de Stefan-Boltzmann (Eq. 2.9) :
LWout = εσT 4s (2.9)
où σ la constante de Stefan-Boltzmann est égale à 5,67.10−8 W m−2 K−4.
Le bilan radiatif s’exprime alors comme la différence des radiations absorbées et des radiations
émises par la surface et est appelé rayonnement net Rn (Eq. 2.10). Pendant la journée la surface
reçoit plus d’énergie qu’elle n’en perd, c’est-à-dire que le bilan radiatif à la surface est positif. La
nuit, le bilan est négatif.
Rn = SWin − SWout + LWin − LWout (2.10)
2.2.2. Flux de chaleur dans le sol
La surface est chauffée le jour par le rayonnement incident de courte longueur d’onde. Durant
la nuit, elle se refroidit par libération de la chaleur emmagasinée le jour. D’importants gradients
de températures peuvent être ainsi observés entre la surface et les couches proches de celle-ci. La
propagation de chaleur de la surface vers le sol s’effectue par conduction selon la loi de Fourier. Ce
flux de chaleur, qui traverse une surface unitaire (1 m2) horizontale est proportionnel au gradient
vertical de température dans le sol. A la surface du sol, pour z = 0, il s’exprime par l’équation
(2.11).
Gz=0 = −k
∂Tz
∂z
∣∣∣
z=0
(2.11)
où Gz=0 [W.m
−2] est le flux de chaleur en surface, k [W.m−1 K−1] est la conductivité thermique
du sol, Tz [K] est la température du sol à la profondeur z [m] à partir de la surface.
Plusieurs méthodes ont été proposées dans la littérature pour estimer G en surface : les mesures
à partir des plaques à flux, la méthode basée sur le rayonnement net [Fuchs & Hadas, 1972 ;
Idso et al., 1975], la paramétrisation développée par [Santanello & Friedl, 2003], la méthode
du gradient calorimétrique [Kimball & Jackson, 1979 ; Braud et al., 1993] et la méthode des
harmoniques [Vauclin et al., 1978 ; Horton & Wierenga, 1983].
[Heusinkveld et al., 2004] ont montré la robustesse de la méthode des harmoniques sur les
sites sahéliens. Dans la zone soudanienne et en particulier sur le site de Nalohou, [Guyot et al.,
2009] ont montré que celle-ci donne une meilleure estimation de G comparativement à la méthode
du gradient calorimétrique [Guyot, 2010]. Pour cette raison, la méthode des harmoniques sera
utilisée dans cette étude pour estimer le flux G.
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2.2.2.1. La méthode des harmoniques
Cette méthode peut être utilisée pour calculer le flux de chaleur à la surface du sol à partir
des profils verticaux de température et d’humidité dans le sol [Heusinkveld et al., 2004]. Elle
consiste en une analyse par transformées de Fourier de la température mesurée à une profondeur
z (Eq. 2.13). En supposant que le sol est homogène et que les transferts de chaleur dans le sol
sont unidirectionnels, la température à la profondeur zm est obtenue en résolvant l’équation de la
chaleur (Eq. 2.12).
∂Ts
∂t
= αG
∂2Ts
∂z2
(2.12)
En écrivant la température à la profondeur zm sous forme d’une décomposition de Fourier, on
obtient la solution Ts(z, t) de l’équation de chaleur sous la forme de (Eq. 2.14) :
Ts,zm(t) =
∑
k
Ckcos(wkt+ φk) (2.13)
Ts(z, t) =
∑
k
2Ckexp
(
− z − zm
zαG
)
cos
(
wkt+ φk −
z − zm
zαG
)
(2.14)
La température de surface Ts(z = 0, t) est déterminée à partir de l’équation (2.14). Dans cette
équation Ck [K], wk [rd.s
−1] et φk [−] sont respectivement l’amplitude, la pulsation et la phase de
la kième harmonique dans la décomposition de Fourier. αG [m
2.s−1] est le coefficient de diffusion
de la chaleur dans le sol et zα [m] est la profondeur équivalente de diffusion et est égale à (Eq.
2.15).
zα =
√
2αG
wk
(2.15)
αG peut être estimé à partir de deux températures du sol connues, pour deux profondeurs
différentes zm1 et zm2, à partir de l’extinction d’amplitude journalière ∆Ts,zm1 et ∆Ts,zm2 des
séries de températures mesurées à zm1 et zm2 (Eq. 2.16) [Verhoef, 2004].
αG =
wj(zm1 − zm2)
2(ln(∆Ts,zm1/∆Ts,zm2))2
(2.16)
où wj est la pulsation journalière. Le coefficient de diffusion de chaleur dans le sol permet de
calculer la conductivité thermique k du sol près de la surface connaissant la capacité thermique
volumique intégrée sur l’épaisseur du sol ρsCs (Eq. 2.17).
k = ρsCsαG (2.17)
Le calcul de ρsCs nécessite la connaissance de l’humidité volumique du sol, des propriétés d’un
sol sec et celles de l’eau [Hillel, 1998].
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2.2.3. Stockage d’énergie
Le stockage d’énergie ∆S est la somme du stockage du flux de chaleur sensible (SH) et de
chaleur latente (SLE) entre la surface du sol et la hauteur de mesure zm. Il peut être modelisé à
partir de la température et de l’humidité spécifique de l’air (Eq. 2.18 à 2.20) [Barr et al., 2006].
∆S = SH + SLE (2.18)
avec
SH =
∫ zm
0
ρCp
dT
dt
dz (2.19)
et
SLE =
∫ zm
0
ρλ
dqs
dt
dz (2.20)
où ρ [Kg.m−3] désigne la masse volumique de l’air humide, Cp [J.kg
−1.K−1] est la chaleur spé-
cifique à pression constante de l’air humide, λ [J.kg−1] est la chaleur latente de vaporisation de
l’eau, qs [kg.kg
−1] est l’humidité spécifique de l’air, T [K] est la température de l’air et zm [m] la
hauteur de mesure.
2.2.4. Flux turbulents de chaleur sensible et de chaleur latente
Les échanges turbulents se produisent sur une importante gamme d’échelles (tailles) de tour-
billons imbriqués les uns dans les autres allant des échelles de quelques millimètres à quelques
kilomètres. Ces tourbillons peuvent être considérés comme des parcelles d’air avec des caractéris-
tiques thermodynamiques uniformes. Le transfert d’énergie turbulente s’effectue de façon aléatoire,
des grands tourbillons vers les plus petits (Figure 2.3) jusqu’à la taille de l’ordre du centimètre où
l’énergie est dissipée par frottement visqueux.
Figure 2.3 – Cascades des structures turbulentes d’après [Foken, 2009].
Pour apprécier l’apport des différents tourbillons sur l’intensité de la turbulence, on représente
classiquement la distribution fréquentielle de l’énergie véhiculée par les structures turbulentes,
encore appelée l’énergie cinétique turbulente. En 1957, [Hoven, 1957] a mis en évidence à par-
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tir des mesures de la vitesse du vent, l’existence d’une large gamme d’échelles temporelles dans
l’atmosphère. Celle-ci est représentée sur la figure (2.4).
Figure 2.4 – Spectre schématique de la vitesse du vent près de la surface estimée dans l’étude menée par
[Hoven, 1957]. Figure extraite de [Stull, 1988].
On retrouve sur cette figure, trois pics distincts :
– Le premier pic situé aux alentours d’une période de cent heures (100 h) correspond à la vitesse
du vent associée au passage des systèmes synoptiques.
– On trouve ensuite autour d’une période d’une journée (24 h), le pic associé aux variations
diurnes et lié au passage des systèmes de méso-échelle.
– Le dernier pic situé autour de la période allant de quelques secondes à quelques minutes est
associé à la turbulence de micro-échelle. L’existence d’un gap spectral où l’énergie cinétique
est presque nulle permet de distinguer nettement les trois systèmes de fréquences différentes.
Ce gap spectral est utilisé pour justifier la séparation entre les mouvements de macro-échelle
et ceux de micro-échelle. Pour capter toute la variabilité temporelle de la turbulence nous
avons besoin d’avoir un échantillonnage de la vitesse inférieure à la seconde couvrant une
période de mesure de l’ordre de la demi-heure.
Caractéristiques des flux turbulents de l’atmosphère
A cause de leur caractère aléatoire, les phénomènes turbulents ne peuvent être caractérisés
que de manière statistique [Stull, 1988]. Ainsi selon la décomposition de Reynolds, toute variable
atmosphérique x(t) se décompose sur un intervalle de temps, en x = x+x′ avec x la valeur moyenne
de x sur cet intervalle de temps correspondant aux variations de grande échelle et x′ la fluctuation
turbulente telle que la moyenne de la fluctuation soit égale à zéro (x′ = 0). En appliquant cette
décomposition à des variables décrivant l’écoulement turbulent dans l’atmosphère, on a :
– La vitesse du vent dans les trois directions, ui = ui + u′i avec i = 1 à 3 ;
– Température de l’air, T = T + T ′ ;
– Concentration d’un scalaire X, Cx = Cx + C ′x
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En appliquant le développement de Reynolds à l’équation de conservation du scalaire X res-
pectivement pour le transfert de chaleur et de gaz tel que la vapeur d’eau de concentration Cx, on
peut écrire (Eqs. 2.21 et 2.22) :
∂T
∂t
+ ∂
∂xi
(
uiT + u′iT ′
)
= νT
∂2T
∂x2i
+R (2.21)
∂Cx
∂t
+ ∂
∂xi
(
uiCx + u′iC ′x
)
= νCx
∂2Cx
∂x2i
+ Sc (2.22)
où R et Sc sont les termes source et puits et νCx , νT sont respectivement les coefficients de
diffusivité moléculaire pour le scalaire Cx et la température T .
Les paragraphes ci-dessous recensent les différentes méthodes d’estimation des flux de chaleur
sensible et de chaleur latente d’évaporation dans la CLA. On s’intéressera également au flux de
quantité de mouvement puisqu’il nous sera utile dans les analyses.
2.2.4.1. Relation avec les gradients de flux
La fermeture des équations précédentes nécessite de relier les termes de covariances (terme
de 2nd ordre) aux termes du 1er ordre qui sont les valeurs moyennes. La fermeture au 1er ordre
stipule que le flux Fx est proportionnel au gradient vertical de la variable d’état X. Dans le cas des
transports turbulents, le coefficient de proportionnalité Kx est le coefficient de diffusion turbulente.
L’analyse dimensionnelle de Kx montre qu’il est exprimé en [m
2.s−1].
Fx = w′X ′ = −Kx
∂X
∂z
(2.23)
Le gradient de X est évalué en mesurant la concentration du scalaire à deux hauteurs différentes.
Les termes de covariance des flux de chaleur sensible, de chaleur latente et de quantité de mouve-
ment s’écrivent alors :
w′T ′ = −KH
∂T
∂z
(2.24)
w′q′ = −Kle
∂q
∂z
(2.25)
w′u′ = Km
∂u
∂z
(2.26)
où KH , Kle et Km sont les coefficients de diffusion turbulente respectivement pour le flux de
chaleur sensible, le flux de chaleur latente et la quantité de mouvement. Ces coefficients sont des
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fonctions du nombre de Richardson qui lui même peut s’exprimer en fonction des gradients de
température et de vitesse.
2.2.4.2. Théorie des similitudes
La théorie de similitude mise en place par Monin et Obukhov [Monin & Obukhov, 1954] permet
de paramétrer la couche limite, avec un nombre réduit de variables et de fonctions empiriques
déterminées expérimentalement. La théorie de similitude repose sur une analyse adimensionnelle,
et permet à l’aide d’un nombre minimum de paramètres sans dimension et indépendants entre
eux, de prédire le comportement d’un phénomène indépendamment de l’échelle d’observation. La
description que nous faisons ici est fortement inspirée de [Panofsky & Dutton, 1984 ; Garratt,
1975]. D’après [Monin & Obukhov, 1954], les variables pertinentes pour décrire la CLS sont : z,
w′u′, w′T ′, w′q′ et g/θp.
Le théorème de Vaschy-Buckingham permet alors de montrer que toutes les grandeurs de la
CLA peuvent s’exprimer comme une fonction d’une seule variable adimensionnelle : le nombre
de Richardson Ri. Ces dernières sont exprimées en fonction d’une échelle de longueur [Monin &
Obukhov, 1954] (Eq. 2.27) :
ζ = z
LMO
(2.27)
où ζ [−] est la stabilité atmosphérique, LMO [m] est une échelle de longueur caractéristique
dénommée longueur de Monin Obukhov. Elle décrit la hauteur de la colonne d’air au-dessus de la
surface pour laquelle la production (ou la perte) de l’énergie cinétique par cisaillement équivaut à
la production de l’énergie cinétique turbulente par convection [Foken, 2009].
LMO = −
u′w′
3/2
θp
κgw′T ′
(2.28)
où κ la constante de Von Karman. La longueur de Monin Obukhov est négative en atmosphère
instable et positive en atmosphère stable.
Dans le cas d’une surface couverte par de la végétation, le paramètre de stabilité ζ s’écrit
ζ = (z − d)/LMO avec d [m] la hauteur de déplacement et explicitée dans la section 3.1.2.
[Monin & Obukhov, 1954] définissent également des échelles de vitesse, de température, d’hu-
midité associées au flux :
– Echelle de vitesse u∗, encore dénommée vitesse de friction caractéristique de l’intensité de la
turbulence :
u∗ = |w′u′|1/2 (2.29)
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– Echelle de température :
T∗ =
w′T ′
u∗
(2.30)
– Echelle d’humidité :
q∗ =
w′q′
u∗
(2.31)
Partant de ces définitions, les flux de chaleur sensible et de chaleur latente, indépendants de
l’altitude dans la couche limite de surface, peuvent s’exprimer en fonction des variables d’échelle :

H = ρCpu∗T∗
LE = λu∗q∗
(2.32)
2.2.4.3. Méthodes basées sur des mesures à basse fréquence
1. Méthode du rapport de Bowen [Bowen, 1926]
Le rapport de Bowen β (Eq. 2.33) utilisé avec l’équation du bilan d’énergie de la surface (Eq.
2.8) permet d’écrire le flux de chaleur latente comme une fonction de Rn et de G (Eq. 2.34).
β = H
LE
(2.33)
H = β(Rn −G)1 + β et LE =
Rn −G
1 + β (2.34)
En supposant que les coefficients d’échanges KH et Kle pour la température et la vapeur
d’eau sont égaux, β peut encore s’écrire :
β =

γ(∂T/∂z)/(∂e/∂z)
γ(T2 − T1)/(e(T2)− e(T1))
(2.35)
– où γ [Pa.K] =
pCp
0, 622 désigne la constante psychrométrique ;
– e(T1) (resp. e(T2)) [kPa] est la tension de vapeur réelle à la température de l’air T1 et T2.
La tension de vapeur réelle à une température T s’écrit :
e(T ) = 0, 6108× exp
[17, 27× T
T + 237, 3
]
(2.36)
La méthode du rapport de Bowen est basée sur des mesures de température et d’humidité
à deux hauteurs. Elle a souvent été utilisée pour estimer les flux de chaleur sensible et de
chaleur latente lors des campagnes de mesures comme par exemple HAPEX-MOBILHY en
France [Andre et al., 1988], FIFE au kansas [Kanemasu et al., 1992] ou HAPEX-Sahel
[Goutorbe et al., 1994]. Toutefois, des difficultés peuvent surgir lors de la mise en oeuvre
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de cette méthode sur de longues périodes [Tattari et al., 1995].
2. Méthode de Penman - Monteith et méthodes basées sur les résistances
L’idée de Penman (1948) est d’obtenir une expression de l’évapotranspiration pour les surfaces
saturées en humidité à partir des mesures à une seule hauteur. L’équation de l’évapotranspi-
ration s’écrit :
LE = ∆(Rn−G) + ρCp(es − ea)/ra∆ + γ(1 + rs/ra) (2.37)
avec ∆ la pente de la courbe de saturation (Eq. 2.38) :
∆ =
4098
[
0, 6108× exp
(
(17, 27× T )/(T + 237, 3)
)]
(T + 237, 3)2 (2.38)
– es est la pression de vapeur saturante et ea la pression de vapeur de l’air ;
– rs et ra sont les résistances stomatique et aérodynamique ;
– ∆ est en [kPa °C−1] pour la température de l’air en degré Celsius.
La formule de Penman-Monteith permet d’estimer l’évapotranspiration de référence ETo,
c’est-à-dire la valeur maximale que peut atteindre l’évapotranspiration dans le cas où la sur-
face n’est pas limitée en eau. Elle caractérise la demande atmosphérique. Pour une estimation
de l’évapotranspiration réelle, il faut connâıtre le stock hydrique disponible et les résistances
rs et ra. Ces résistances sont connues pour des cultures de type mäıs, blé, mais elles varient
avec le développement de la végétation. Elles ont été paramétrisées en fonction des données
de l’indice foliaire de la végétation [Allen et al., 2006]. Mais pour un grand nombre de
végétaux elles ne sont souvent pas connues, notamment pour la végétation naturelle.
2.2.4.4. Méthode aérodynamique
Dans la CLS, sous l’hypothèse de stationnarité et d’homogénéité horizontale, les flux sont
constants et uniquement conditionnés par les gradients verticaux des variables moyennes (Eqs.
2.24, 2.25 et 2.26). La méthode aérodynamique suppose que le flux est proportionnel au produit
des gradients de concentration et de vitesse. Sous cette hypothèse, qui n’est valable que sur les
cultures [Aubinet, 1997] et en appliquant la théorie de similitude de [Monin & Obukhov, 1954],
on peut exprimer les flux à l’aide des variables d’échelle dépendantes des fonctions universelles de
stabilité ζ.
w′T ′ = −αHu∗κ(z − d)
ϕH(ζ)
∂T
∂z
(2.39)
w′q′ = −αleu∗κ(z − d)
ϕle(ζ)
∂q
∂z
(2.40)
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u∗ =
κ(z − d)
ϕm(ζ)
∂u
∂z
(2.41)
où ϕm, ϕH et ϕle sont les fonctions de stabilité pour le flux de quantité de mouvement, le flux
de chaleur sensible et le flux de chaleur latente. Les coefficients αH et αle sont respectivement les
ratios entre les coefficients turbulents de diffusion de chaleur et de vapeur d’eau et le coefficient
de diffusion de quantité de mouvement et de vapeur d’eau. Ces coefficients peuvent être détermi-
nés par comparaison des mesures de profils verticaux de vent, température et d’humidité pour les
conditions neutres de stabilité [Foken, 2009].
Plusieurs fonctions de stabilité existent dans la littérature [Dyer, 1974 ; Businger et al., 1971 ;
Foken, 2009]. Elles ont été déterminées à partir des campagnes de mesures spécifiques effectuées
en Australie [Dyer, 1974] et au Kansas aux Etats-Unis [Businger et al., 1971]. Il faut noter
qu’en raison des difficultés de mesurer de manière précise les profils d’humidité, peu d’études se
sont focalisées sur la détermination de ϕle(ζ). On suppose généralement que ϕle(ζ) = ϕH(ζ). Dans
cette étude, nous avons utilisé les fonctions proposées par [Businger et al., 1971]. Elles s’écrivent :
En atmosphère instable :

ϕle = ϕH = 0.74(1− 9ζ)−1/2
ϕm = (1− 15ζ)−1/4
(2.42)
En atmosphère stable :

ϕle = ϕH = 0.74 + 4.7ζ
ϕm = 1 + 4.7ζ
(2.43)
En pratique, les gradients verticaux sont difficiles à évaluer directement et on préfère souvent
utiliser une forme intégrée selon la verticale. En intégrant les relations (Eqs. 2.39 à 2.41) entre
deux hauteurs de mesures, on obtient :
u2 − u1 =
u∗
k
[
ln
(ζ2
ζ1
)
− ψm(ζ2) + ψm(ζ1)
]
(2.44)
T1 − T2 =
H
κρCpu∗
[
ln
(ζ2
ζ1
)
− ψH(ζ2) + ψH(ζ1)
]
(2.45)
q1 − q2 =
LE
κλu∗
[
ln
(ζ2
ζ1
)
− ψle(ζ2) + ψle(ζ1)
]
(2.46)
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Ces relations indiquent que les profils ont une forme log-linéaire. L’intégration de ces équations
avec les fonctions de stabilité de [Businger et al., 1971], pour une surface ayant une hauteur de
déplacement d donne :
u = u∗
κ
[
ln
(z − d)
z0m
− ψm(ζ)
]
(2.47)
T1 − T2 =
H
αHρCpu∗
[
ln
(z − d)
z0h
− ψH(ζ)
]
(2.48)
q1 − q2 =
LE
αleλu∗
[
ln
(z − d)
z0v
− ψle(ζ)
]
(2.49)
avec z0h, z0v et z0m [m] les longueurs de rugosité gouvernant le transfert de chaleur, de la vapeur
d’eau et de la vitesse du vent dans le plan horizontal. En général, l’approximation suivante z0h
= z0v = 0,1 × z0m est faite [Allen et al., 1998]. Dans la suite du manuscrit, z0m sera simplifiée à z0.
Les méthodes de Monin Obukhov et aérodynamiques qui permettent d’estimer les flux tur-
bulents de l’atmosphère sont attrayantes, car elles requièrent une instrumentation simple (seules
les valeurs moyennes sont utilisées). Cependant, elles exigent une très grande précision dans les
mesures du gradient [Moncrieff et al., 1997b] et ne sont valables que dans une couche limite
bien développée. Enfin, des incertitudes subsistent quant aux choix des fonctions de stabilité qui
devraient se répercuter sur la précision de la méthode. [Aubinet, 1997] a montré que la méthode
aérodynamique est peu robuste pour les flux de chaleur sensible de nuit et fournit des estimations
nettement biaisées le jour.
2.2.4.5. Méthode des covariances turbulentes ou eddy covariance (EC)
La technique des covariances turbulentes, technique micro-météorologique la plus utilisée à
l’heure actuelle, est la seule permettant de mesurer directement les échanges de chaleur, de vapeur
d’eau, de dioxyde de carbone à l’échelle de l’écosystème, à la demi-heure et de façon continue pen-
dant plusieurs années [Baldocchi et al., 1983 ; Aubinet, 1997 ; Aubinet et al., 1999]. Contraire-
ment aux méthodes précédentes, qui sont basées sur des mesures à basse fréquence ou dépendantes
des fonctions universelles paramétrisées pour certaines conditions de stabilité de l’atmosphère, le
principe fondamental de la méthode d’eddy covariance repose sur la mesure directe des caracté-
ristiques d’une particule d’air (température et humidité) et la vitesse du vent dans la direction la
verticale [Swinbank, 1951 ; Kaimal & Finnigan, 1994 ; Foken, 2009]. C’est cette méthode que
nous utilisons dans cette étude pour estimer les flux turbulents de chaleur sensible et de chaleur
latente.
Base de la technique et calcul des flux turbulents
L’équation à la base de la technique de covariances de turbulences dérive de l’équation de conser-
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vation de masse (Eq. 2.22). En y appliquant les règles de l’équation moyenne simplifiée [Stull,
1988] et les hypothèses de stationnarité, d’homogéneité horizontale et d’une diffusion moléculaire
prépondérante, on obtient de l’équation (2.50) :
∫ h
0
Scdz = w′C ′x|h (2.50)
où w′ est la fluctuation de la vitesse du vent dans la direction verticale et C ′x la fluctuation de
la densité du scalaire X considéré. Ainsi le flux calculé Fx avec la méthode d’EC est égal à :
Fx ≈ ρw′C ′x (2.51)
De façon analogue, le flux de chaleur sensible et de chaleur latente sont calculés comme étant
des covariances entre les fluctuations de la vitesse du vent dans la direction verticale w′ et les
fluctuations de la température de l’air T ′ pour le flux H, et les fluctuations de l’humidité absolue
de l’air q′ pour le flux LE [Baldocchi et al., 1983 ; Aubinet et al., 1999].
H = ρCpw′T ′ (2.52)
LE = λw′q′ (2.53)
Mesures des fluctuations turbulentes
Le développement instrumental a aujourd’hui beaucoup progressé et des capteurs de mesures à
haute fréquence ont vu le jour [Kaimal et al., 1976 ; Baldocchi & Meyers, 1988]. Ces capteurs
ont été développés pour échantillonner spécifiquement les fluctuations turbulentes dans la couche
limite atmosphérique en continu sur de longues périodes.
L’approche est largement utilisée dans le monde grâce à la mise en place des réseaux internatio-
naux de mesure tels que : FLUXNET [Baldocchi et al., 2001 ; Wilson et al., 2002a], EUROFLUX
[Aubinet et al., 1999 ; Valentini et al., 2000], AsiaFLUX [Joon & Yu, 2003], ChinaFLUX [Yu
et al., 2005] et également en Afrique de l’Ouest : HAPEX-Sahel [Goutorbe et al., 1994], GLOWA
[Schüttemeyer et al., 2006 ; Bagayoko et al., 2007], NIMEX [Mauder et al., 2006] et AMMA-
CATCH [Lebel et al., 2009].
Deux types de capteurs sont nécessaires pour les mesures d’évapotranspiration : un anémomètre
sonique et un analyseur de gaz infrarouge (Photo 5). L’analyseur de gaz infrarouge encore appelé
hygromètre optique, mesure la concentration de dioxyde carbone et de vapeur d’eau dans l’air.
L’anémomètre sonique mesure la vitesse du vent entre trois paires de transducteurs de distance
connue l, dans trois directions de l’espace et la vitesse du son c. La vitesse du son est directement
liée à la densité de l’air et dépend de la température et de l’humidité de l’air. Ainsi moyennant une
hypothèse sur l’humidité, la vitesse du son permet une estimation de la température du sonique.
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En général, le calcul de la température est effectuée pour une humidité nulle. La mesure obtenue
est alors la température virtuelle c’est-à-dire la température que l’air aurait si il était sec.
Photo 5 – Système d’eddy covariance : (1) anémomètre sonique et (2) l’analyseur de gaz infrarouge à circuit
ouvert.
Les transducteurs servent d’émetteurs et de récepteurs, ce qui permet à une paire de transduc-
teurs d’effectuer deux mesures du temps de propagation du son dans des directions opposées (t1
et t2). On peut ainsi déterminer la vitesse de propagation par la mesure du temps de vol d’une
impulsion sonique de l’émetteur au récepteur. En calculant la différence entre les inverses de t1 et
t2, nous obtenons la composante de la vitesse du vent suivant l’axe défini par une des trois paires
de transducteurs.
ui =
l
2
[ 1
t1
− 1
t2
]
(2.54)
La relation qui lie la vitesse du son c à la température du sonique Tsonic est :
Tsonic =
c2
γdR
− 273, 15 (2.55)
γd = 1,4 et est le rapport de la chaleur spécifique de l’air sec à pression constante sur celle à volume
constant.
Dans cette étude, la fréquence d’échantillonnage choisie sur les deux sites est de 20 Hz. Une fois
les mesures de vitesse du vent, de température et de vapeur d’eau échantillonnées, les données sont
ensuite traitées pour obtenir les flux H et LE. Les différentes étapes de traitement des données
d’eddy covariance sont présentées ci-dessous.
2.3. Traitements des données de flux turbulents de l’atmosphère
Les données mesurées avec les capteurs décrits ci-dessus nécessitent des traitements spécifiques
pour corriger les erreurs de mesures liées au capteur lui même (défaut de calibration) et son
installation. Les calculs de covariance sont réalisés après acquisition des données et nécessitent
également des corrections pour prendre en compte les termes de second ordre ou les effets de
coupures fréquentielles associés à l’échantillonnage. L’organigramme (2.5) illustre les étapes de
traitement des données de flux. Deux séries de traitement se succèdent : une première qui s’effectue
avec le logiciel EdiRe et la seconde a été automatisée via des développements de scripts sous R qui
ont permis un gain de temps conséquent dans le traitement des données.
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Figure 2.5 – Organigramme récapitulant les différentes étapes de traitement des données de flux d’après
[Mamadou et al., 2012].
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2.3.1. Traitement avec EdiRe
Le logiciel EdiRe destiné au traitement des données de flux et développé par l’Université de
Edinburgh a été utilisé pour calculer les flux turbulents de chaleur sensible et de chaleur latente
à partir des signaux mesurés à haute fréquence avec le système d’eddy covariance. Les étapes de
traitement sont :
1. Extraction et conversion des signaux bruts binaires en grandeurs physiques.
2. Correction de la dérive du licor en particulier pour les mesures de vapeur d’eau. La stratégie
développée pour corriger cette dérive sera abordée dans la section (3.2).
3. Détection des pics (valeurs aberrantes) par EdiRe pour chaque variable mesurée à 20 Hz,
avant les calculs des statistiques. Ces pics sont remplacés par une interpolation linéaire.
L’algorithme de détection des pics nécessite trois paramètres : la hauteur minimale du pic
(cinq écart-types), la largeur maximale du pic (quatre données à 20 Hz) et le taux de chute
minimal après le pic (50 % dans notre cas).
4. Suppression du décalage temporel entre les signaux du licor et ceux de l’anémomètre sonique.
Un décalage électronique fixe entre les deux appareils et un décalage physique engendrent un
décalage temporel qui varie en fonction de la vitesse et de la direction du vent. Ce décalage
peut entrâıner des pertes de covariance plus ou moins importantes, notamment dans les
hautes fréquences du signal turbulent. Il est déterminé à partir du maximum de corrélation
entre w et les variables mesurées par le licor ; il est ensuite fixé pour que les deux variables
soient correctement phasées dans le temps.
5. Rotations : les vitesses du vent mesurées par l’anémomètre sonique se réfèrent à ses trois axes
non orthogonaux. Les composantes de la vitesse du vent sont transformées en composantes
orthogonales à partir d’une matrice (3*3) de transformation de coordonnées qui est unique
pour chaque CSAT3 et incorporée au sein de l’anémomètre sonique. Deux coefficients de
rotation sont ensuite calculés et appliqués pour aligner u dans la direction moyenne du vent
et pour annuler v.
6. Correction de [Schotanus et al., 1983] : elle permet de convertir la température virtuelle
mesurée par l’anémomètre sonique en température de l’air. Pour obtenir la température
réelle de l’air et non celle du sonique, l’effet de l’humidité de l’air doit être pris en compte
[Schotanus et al., 1983].
T = Tsonic1 + 0, 5× q (2.56)
7. Calcul des covariances des flux comme indiquées dans les équations (2.51 et 2.52).
8. Calcul de la stabilité de l’atmosphère selon l’équation 2.27.
9. Corrections fréquentielles : si on considère la réponse en fréquence d’un opérateur statistique
tel que la covariance, la covariance moyenne est le résultat de l’intégrale de cette réponse en
fréquence entre zero et l’infini. En pratique cette gamme d’échelle est tronquée par l’échan-
tillonnage, mais aussi par la nature du dispositif expérimental (temps de réponse de capteurs,
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séparation des capteurs, ...). Ces différentes coupures spectrales peuvent engendrer une sous
estimation de 5 à 10 % des flux [Moore, 1986]. La période moyenne d’échantillonnage doit
être choisie de manière à s’assurer de la prise en compte de toutes les structures turbulentes
contribuant au transfert d’énergie. Afin de ne pas prendre en compte les processus atmo-
sphériques de basses fréquences (cycle diurne, évolution synoptique, etc..), cette durée est
généralement établie à 30 minutes. A l’autre bout du spectre, les capteurs utilisés ont des
fréquences d’échantillonnage qui permettent d’obtenir des mesures des variables météoro-
logiques à 20 Hz. La méthode de correction consiste à modéliser la réponse en fréquence
attendue à partir d’un modèle de similitude de la covariance et de modèles de réponses spec-
trales pour les différentes coupures identifiées. Ce modèle permet ainsi d’estimer les pertes
associées à l’ensemble des troncatures que l’on peut ajouter à la covariance mesurée. Pour
cette étude nous avons considéré un filtre passe bas [Van Dijk et al., 2004] dont la fonction
de transfert est donnée par :
Tv(n) =
[
1 +
( n
n0
)4]−1
n ≤ ns/2 (2.57)
où n0 est la fréquence de coupure à
ns
2 .
ns est la fréquence d’échantillonnage (20 Hz dans cette étude). La constante de temps pour
notre cas est donc égale à : τv = 1/2πn0 avec n0 = ns/2 = 10Hz. On a donc : τv = 0,01599
s ∼ 0,02s.
La fonction de transfert pour le filtre passe haut est donnée par :
Td(n) =
(
2πnτd
)2
1 +
(
2πnτd
)2
/αd
n ≤ ns/2 (2.58)
où τd est la constante de temps pour le filtre passe haut. Pour le choix de la valeur des
constantes de temps pour le filtre passe haut, [Van Dijk et al., 2004] suggèrent de prendre
la durée d’intégration des flux comme constante de temps, ce qui vaut 1800 s.
La séparation latérale entre l’anémomètre sonique et le licor peut également induire une
coupure spectrale. Cependant une partie de ces erreurs est d’ores et déjà corrigée par la
maximisation de la covariance (correction du déphasage temporel entre les 2 séries de don-
nées). La distance entre les deux capteurs dans la direction du vent est déjà prise en compte.
Il reste la séparation latérale s (par rapport à la direction du vent) et la séparation verticale
[Van Dijk et al., 2004] qui s’exprime par l’équation (2.59).
s =
√[
a× sin(α1 − α2)
]2
+ b2 (2.59)
avec a la séparation latérale horizontale entre le sonique et le licor et b la séparation verticale
liée à la différence d’altitude entre le sonique et le licor.
α1 est la direction du vent et α2 l’angle entre le sonique et le licor.
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10. Correction de Webb [Webb et al., 1980] : la théorie de Webb stipule que les fluctuations
des densités associées à la diffusion de la chaleur et de la vapeur d’eau doit être prise en
compte pour déterminer le flux ”vrai” échangé entre l’écosystème et l’atmosphère. Cette
correction permet de prendre en compte les variations de la température de l’air, de la
concentration en vapeur d’eau des masses d’air selon l’altitude, car les vitesses verticales
ascendantes sont différentes de celles descendantes : effet du aux différences de la densité de
l’air. Nous soulignons que l’effet de cette correction sur le flux de chaleur latente ne dépasse
pas 5% [Mauder & Foken, 2006]. L’équation utilisée pour calculer ce terme correctif s’écrit
(Eq. 2.60) :
Fwebb = (1 + µσ)(w′ρv + ρv
w′T ′
T
) (2.60)
avec
µ = ma
mv
∼ 1.6 et σ = ρv
ρa
où µ est le rapport des masses molaires de l’air sec et de la vapeur d’eau.
σ est le rapport des densités de la vapeur d’eau et de l’air sec.
11. Obtention des flux corrigés : toutes les corrections énumérées ci-dessous exceptées celles des
points 2 et 3 s’effectuent de façon successive et ont été implémentées dans le logiciel EdiRe.
Après celles-ci, on obtient les flux H et LE prêts à être analysés.
2.3.2. Critères de qualité
Le traitement des données de flux est suivi de deux types d’analyse qui permettent de vérifier la
qualité des données et d’appréhender les zones sources des flux. La première concerne la vérification
de la qualité des données sur la base des tests proposés par le réseau CarboEurope [Aubinet et al.,
1999 ; Mauder & Foken, 2004 ; Foken & Wichura, 1996]. Il s’agit des tests de vérification de
l’hypothèse de stationnarité, de similitude de Monin Obukhov et de la fermeture du bilan d’énergie.
Le second concerne l’analyse de la représentativité spatiale des mesures de flux.
2.3.2.1. Tests de qualité
– Test de stationnarité : Une des hypothèses émises lors de l’établissement de l’équation de
conservation des scalaires est la stationnarité de l’écoulement. Le test de stationnarité s’assure
du respect de cette hypothèse. Le principe du test de stationnarité [Foken & Wichura, 1996]
est de comparer une valeur moyenne de la covariance w′x′
30min
calculée à partir de l’ensemble
des données sur une période d’une demi-heure à une moyenne des w′x′
5min
calculés pour des
périodes de cinq minutes.
C1 =
∣∣∣w′x′5min30min − w′x′30min
w′x′
30min
∣∣∣ (2.61)
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Lorsque la différence entre ces deux intégrations de la covariance est inférieure à 30%, les me-
sures sont considérées comme étant stationnaires et la qualité bonne. Lorsqu’elle est comprise
entre 30 et 50%, les mesures sont acceptables. Au delà de ces limites, l’hypothèse n’est pas
satisfaisante et les mesures sont non stationnaires.
– Test de similitude de Monin Obhukov : La seconde hypothèse posée concerne l’homogéné̈ıté
horizontale du site de mesure. Pour ces conditions, les caractéristiques turbulentes de l’atmo-
sphère respectent des lois de similitude. Ainsi, le test de similitude compare les caractéristiques
de la turbulence mesurées par le système d’eddy covariance à celles prévues par la théorie
de similitude pour une couche limite idéale par [Monin & Obukhov, 1954]. Une différence
entre les observations et la théorie peut indiquer la présence d’une turbulence mécanique
additionnelle causée par le système de mesure lui-même ou par un obstacle ou des inhomo-
géné̈ıtés du site [De Bruin et al., 1993 ; Foken & Wichura, 1996 ; Panin et al., 1998]. En
pratique, cela se traduit par des caractéristiques turbulentes mesurées qui sont supérieures
aux valeurs théoriques. Les caractéristiques intégrales de la composante verticale du vent et
de la température prévues par la théorie de similarité sont :
(σw
u∗
)
mod
= a1
[
ϕσw(ζ)
]b1
et
(σT
T∗
)
mod
= a2
[
ϕσT (ζ)
]b2
(2.62)
C2 =
∣∣∣
(
σx
x∗
)
mod
−
(
σx
x∗
)
obs(
σx
x∗
)
mod
∣∣∣ (2.63)
Les valeurs des coefficients empiriques ai et bi ont été établies expérimentalement. Elles sont
proposées notamment par [Mauder & Foken, 2004]. ϕσw,σT (ζ) sont des fonctions de la sta-
bilité et définies pour des valeurs de ζ comprises entre -2 et 2. En dehors de cet intervalle,
les fonctions ϕσw,σT (ζ) ne sont pas définies et les flux ne sont pas qualifiables. En pratique,
lorsque C2 est inférieure ou égale à 30 %, la qualité des données est considérée comme bonne.
– Indice final de qualité : La qualification finale des flux au pas de temps de la demi-heure
combine les deux tests énoncés ci-dessus. Un indice de qualité est ainsi attribué à chaque
donnée au pas de temps de 30 min (Tableau 2.1).
Tableau 2.1 – Tableau montrant les seuils des deux critères qui permettent d’attribuer un indice de qualité
aux données de flux.
C1 & C2 Indice Final
0 - 30% & 0 - 30% 1 : Bonne qualité - Utilisable pour les études de la turbulence
30 - 50% & 30 - 100% 2 : Qualité Moyenne - Utilisable pour les études de bilan
50 - 100% & > 100% 3 : Mauvaise qualité - Inexploitable
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– Filtrage des données de flux pendant les événements pluvieux : Les données de flux corres-
pondant aux événements pluvieux ainsi que les demi-heures suivant les événements pluvieux
ne sont pas prises en compte car l’hygromètre est sensible aux gouttelettes de pluie qui restent
sur la fenêtre de l’analyseur [Culf et al., 2004].
– Test de fermeture du bilan d’énergie : La cohérence des données mesurées par le système
de covariance de turbulence peut être évaluée par l’analyse du bilan énergétique [Aubinet
et al., 1999 ; Foken, 2008]. Le test de la fermeture du bilan énergétique compare des flux
d’énergie mesurés par le système d’eddy covariance (H et LE) à la somme des flux mesurés
indépendamment qui devraient être égaux (terme de gauche de l’équation 2.8). Le bilan
d’énergie est dit ”fermé” et les données de flux turbulents de l’atmosphère de ”bonne qualité”
quand les valeurs de la pente et du coefficient de détermination entre (H+LE) et (Rn−G−∆S)
idéalement égales à 1, sont supérieures à 0,8.
2.3.2.2. Représentativité spatiale des flux
L’empreinte du flux (footprint) est la zone qui contribue au signal de flux mesuré à la hauteur
zm. L’identification de ces zones est essentielle pour l’interprétation des données mesurées. Elle est
située dans la direction du vent moyen du capteur. Son extension horizontale varie en fonction de
la vitesse du vent et des conditions de stabilité de l’atmosphère. Elle peut être très importante,
en particulier pour des conditions atmosphériques stables. Les mesures peuvent alors provenir
de différents types de végétation. L’étude des empreintes permet d’identifier et de quantifier les
différentes zones contributives à la mesure.
Le flux mesuré F (x, y, zm) est l’intégrale des flux provenant de toutes les surfaces contributives
à la position (x′, y′). La fonction footprint f relie les flux verticaux F (x, y, z = zm) mesurés à la
hauteur zm, à la distribution spatiale des sources de flux à la surface F (x′, y′, z = 0). Sa définition
est donnée de manière implicite par l’équation 2.64.
F (x, y, zm) =
∫ +∞
−∞
∫ x
−∞
F (x′, y′, z = 0)f(x− x′, y − y′, zm)dx′dy′ (2.64)
Par convention la direction x est la direction du vent moyen ; le footprint f(x − x′, y − y′, zm)
est le poids relatif associé à chaque surface source de flux. Il a été montré dans les études an-
térieures [Horst & Weil, 1992 ; Hsieh et al., 1997] que la fonction footprint f est une fonction
du flux Fx, de la hauteur de mesure zm, de la longueur de rugosité z0 et du paramètre de stabilité ζ.
Parmi les nombreuses approches développées ces dernières années [Horst, 1997 ; Hsieh et al.,
2000 ; Kljun et al., 2004 ; Schmid, 2002], le modèle analytique de [Hsieh et al., 2000] avec une
extension en 2D de la diffusivité dans la direction transversale (y) au vent [Detto et al., 2006]
a été choisi pour calculer les empreintes des flux. Ce modèle permet un calcul analytique de la
fonction de footprint sans itération. La fonction proposée résulte d’une analyse adimensionnelle
permettant de réduire le nombre de variables de l’équation (2.64). Le modèle a été calé pour
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différentes conditions par comparaison avec un modèle lagrangien [Hsieh et al., 1997]. La fonction
footprint fy(x) s’écrit alors :
fy(x, zm) =
1
k2x2
DzPu |LMO|1−P exp
( −1
k2x2
DzPu |LMO|1−P
)
(2.65)
où
zu = zm
(
ln(zm
z0
)− 1 + z0
zm
)
(2.66)
avec D et P deux constantes qui dépendent de l’état de stabilité de l’atmosphère [Hsieh et al.,
2000].
Le modèle prédit uniquement le footprint dans la direction du vent moyen, la contribution de la
dispersion latérale doit être ajoutée pour générer une fonction source en 2D. [Detto et al., 2006]
supposent que la diffusion s’effectue dans un plan horizontal tout en restant indépendante de la
diffusion turbulente dans le plan vertical. Ainsi, f(x, y, zm) peut s’exprimer comme le produit de
fy(x, zm) avec une fonction de distribution gaussienne Dy(x, y) [Schmid, 2002] telle que :
f(x, y, zm) = Dy(x, y)fy(x, zm) (2.67)
où
Dy(x, y) =
1√
2πσy
exp
(
− 12
( y
σy
)2)
(2.68)
Dans l’équation (2.68) σy est le paramètre de dispersion. Il est relié à l’écart-type du vent dans
la direction latérale σv :
σy = a1z0
σv
u∗
( x
z0
)p1
(2.69)
où p1(= 0, 86) et a1(= 0, 3) [Eckman, 1994] sont les paramètres de similarité.
Ce modèle de footprint a été utilisé pour déterminer à chaque pas de temps les fonctions de
distribution 2D des contributions spatiales des zones sources de flux. Pour avoir les empreintes
moyennes sur des périodes plus longues que la demi-heure (ı plusieurs jours par exemple), les
fonctions de distribution 2D sont sommées et pondérées par le poids de la valeur absolue du
flux Fx pour prendre en compte l’importance de cette source à un instant donné. La distribution
cumulée s’écrit :
fcum(x, y, zm) =
Σıt|F |f(x, y, zm)
Σıt|Fx|
(2.70)
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2.4. Outils d’interprétation
L’évapotranspiration mesurée par le système d’eddy covariance est la somme du processus d’éva-
poration de l’eau du sol, de l’eau interceptée et des processus de transpiration. Afin d’identifier
et de caractériser ces trois processus, il est classique de calculer à partir des données de flux et
des données météorologiques, des variables caractéristiques de la surface telles que la conductance
aérodynamique, la conductance de surface et le coefficient de découplage. Aussi, nous avons utilisé
des paramétrisations des processus d’évaporation et de transpiration qui sont utilisées dans les
modèles SVAT (Soil – Vegetation – Atmosphere – Transfer) afin d’interpréter les observations in
situ. Ces différents paramètres et modèles sont définis dans cette section.
2.4.1. Conductance aérodynamique et conductance de surface
Le processus d’évapotranspiration peut être décrit par un modèle de transfert de plusieurs
conductances/résistances comme indiqué sur le schéma (2.6). On s’intéressera particulièrement
aux deux paramètres majeurs qui contrôlent le transfert de la vapeur d’eau de la surface ou de la
végétation vers l’atmosphère [Dolman et al., 1998] : la conductance de la surface ou de la canopée
Gs = 1/rs et la conductance aérodynamique Ga = 1/ra.
Le premier caractérise le contrôle physique du sol et/ou physiologique de la végétation. Il permet
de décrire le transport de la vapeur d’eau par les stomates de l’intérieur de la feuille vers l’air qui se
situe juste dans l’environnement immédiat de celle-ci [Jarvis & McNaughton, 1986 ; Stewart,
1988]. Les stomates sont des minuscules pores situés à la surface des feuilles au travers desquels
s’opère la diffusion de l’eau sous forme de vapeur, de la plante vers l’atmosphère ; et l’entrée du
dioxyde de carbone de l’atmosphère vers les sites de carboxylation [Collatz et al., 1992]. Autre-
ment dit, c’est à travers les stomates que circulent les flux de transpiration. Ces orifices régulent
les échanges gazeux aux frontières de la plante, en modifiant leur degré d’ouverture. Plusieurs fac-
teurs contrôlent l’ouverture et la fermeture des stomates : la lumière qui va régler l’ouverture des
stomates au rythme du cycle diurne [Lindroth, 1985], le déficit de pression de vapeur d’eau entre
la feuille et l’air qui en augmentant va tendre à provoquer la fermeture des stomates [Granier
et al., 1996], la température, la concentration en dioxyde de carbone interne et externe et l’état
hydrique du sol [Lindroth, 1985].
La conductance aérodynamique elle, décrit la résistance rencontrée par la vapeur d’eau lors de
son transfert de l’air proche de la végétation à l’air ambiant. Elle est contrôlée par la vitesse du
vent et les caractéristiques de la canopée telles que la densité du peuplement et leur hauteur qui,
déterminent la rugosité de la canopée [Verma et al., 1986 ; Lindroth, 1993].
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Pour calculer la conductance de surface Gs, nous inversons l’équation (2.37) de Penman-
Monteith [Wilson et al., 2002b] :
Gs =
[ 1
Ga
∆
γ
(
β − 1
)
+ ρCpV PD
γ(Rn −G)
(
β + 1
)]−1
(2.71)
où V PD [Pa] est le déficit de pression de vapeur saturante.
Ga est calculé à partir des équations (2.39) et (2.41). On obtient alors l’expression ci-dessous
(Eq. 2.72) :
Ga =
[u2∗
u
ϕH(ζ)
ϕm(ζ)
]
(2.72)
avec ϕH et ϕm les fonctions universelles de stabilité de l’atmosphère respectivement pour le flux
de chaleur sensible et la quantité de mouvement (Eqs. 2.42 et 2.43).
Figure 2.6 – Schéma illustrant le modèle ”big-leaf” de résistance/conductance selon [Shuttleworth &
Wallace, 1985]. Rnet, H, G et λ E sont les termes du bilan d’énergie dans la couche limite ;
Rnetsoil, λ Esoil et Hsoil sont les mêmes termes dans la canopée. Tair, To et Tsoil sont les
températures de l’air, de l’air dans la canopée et du sol ; eair, eo, esoil et es(Tsoil) sont
les pressions de vapeur de l’air, de l’air dans la canopée, de la surface du sol et du sol ; et la
température de la canopée ; Tsol la température du sol ; Ra,air est la résistance aérodynamique
de l’air ; Rs est la résistance de surface (bôıte rouge). Rs est composée des résistances entre
la feuille et l’air dans la canopée (Ra,stom + Ra,c) et des résistances entre le sol et l’air dans
la canopée (Rs,soil + Ra,soil).
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2.4.2. Coefficient de découplage Ω
Le coefficient de découplage Ω décrit comment le déficit de pression de vapeur saturante au
niveau de la surface des feuilles est lié à celui de l’air en dehors de la couche limite de la feuille.
C’est un facteur sans dimension introduit par [Jarvis & McNaughton, 1986] dont les valeurs
varient entre 0 et 1. Il s’exprime en fonction des conductances aérodynamique et de surface (Eq.
2.73) :
Ω = ∆/γ + 1∆/γ + 1 +Ga/Gs (2.73)
où les variables ∆, γ, Ga et Gs sont celles définies dans la section ci-dessus.
A la limite inférieure Ω = 0, le couplage entre la feuille et l’air ambiant est parfait de telle
sorte que le déficit de vapeur au niveau de la feuille est égal à celui de l’air ambiant. En consé-
quence, une variation infinitésimale dans la conductance stomatique va engendrer une variation
infinitésimale dans la transpiration. C’est la plante qui contrôle alors la transpiration.
A la limite supérieure Ω = 1, les conditions au niveau de la feuille sont complètement
découplées des conditions de l’air ambiant et le déficit de pression de vapeur de la feuille tend
vers un équilibre local. Pour ces conditions, c’est l’atmosphère qui contrôle le transfert d’eau de la
plante vers l’atmosphère [Jarvis & McNaughton, 1986].
Aux valeurs intermédiaires de Ω, le rôle des stomates dans le contrôle de la transpiration est
variable. Cette dernière dépend conjointement du rayonnement net reçu, des conditions du déficit
de pression de vapeur, du vent, de la conductance de surface et du stock d’eau dans le sol.
2.4.3. Approches de modélisation
Les processus dominants l’évapotranspiration réelle varient en saison sèche et humide. Nous
avons modélisé ces processus sur les données de l’année 2008 à Nalohou. Pendant la saison sèche,
lorsque le sol est complètement nu, les lois de résistances de sol nu proposées par [Lee & Pielke,
1992], [Sellers et al., 1992] et [Sakaguchi & Zeng, 2009] ont été utilisées pour évaluer leur capa-
cité à reproduire les résistances de sol nu dans des conditions tropicales. Les trois paramétrisations
de résistance du sol nu prennent toutes en compte la saturation du sol. La différence qui existe
entre elles est que la loi de résistance de [Sakaguchi & Zeng, 2009] tient compte d’un coefficient
de la diffusion moléculaire et celle de [Lee & Pielke, 1992] de la résistance aérodynamique. Par
contre, la loi de résistance de [Sellers et al., 1992] ne considère aucun processus physique lié au
transfert de la vapeur d’eau du sol vers l’atmosphère.
En saison humide, la végétation est développée et l’évaporation est quasi nulle car peu d’énergie
atteint le sol. La transpiration a été modélisée à Nalohou par le modèle de conductance de Ball &
Berry décrit par [Collatz et al., 1992].
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2.4.3.1. Les modèles de résistance de sol nu
– Le modèle de [Lee & Pielke, 1992] :
r(LP )s = ra
[ 1
ω
− 1
]
(2.74)
où ra = 1/Ga [s.mm−1] est la résistance aérodynamique ; ω est la fonction dépendant de
l’humidité du sol des premières couches (dans ce cas entre 0 et 5 cm) :
ω =

1
4
[
1− cos
(
(θ0−5cm/θfc)π
)]2
pour θ0−5cm < θfc
1 pour θ0−5cm > θfc
(2.75)
où θfc est la capacité au champ c’est-à-dire la capacité de rétention maximale en eau du sol.
Elle vaut 0,25 cm3.cm−3 sur le site de Nalohou [Jabot-Robert, 2012].
– Le modèle de [Sellers et al., 1992] :
r(SE)s = exp
[
~1 − ~2
θ0−5cm
θsat
]
(2.76)
où ~1 et ~2 sont des constantes égales à 8,206 et 4,255 [Sellers et al., 1992]. θ5cm/θsat est le
ratio entre l’humidité du sol et l’humidité du sol à saturation. θsat est mesurée égale à 0,38
cm3.cm−3.
– Le modèle de [Sakaguchi & Zeng, 2009] :
r(SK)s =
d1 × exp
[
1−
(
θr
θsat
)]j=5
− 1
(ς − 1)/χ (2.77)
d1 est l’épaisseur de la couche du sol ; ς est une constante et vaut 2,718 ; j un paramètre qui
contrôle la concavité de la courbe pour les saturations élevées [Sakaguchi & Zeng, 2009]. χ
le coefficient de diffusion moléculaire de la vapeur d’eau dans l’air. Il est calculé comme suit :
χ = χ0θ2sat
[
1− θr
θsat
]2+3b
(2.78)
où θr [cm
3. cm−3] désigne l’humidité résiduelle du sol. Dans cette étude, nous avons choisi la
même valeur de χ que [Sakaguchi & Zeng, 2009] soit 2,2× 10−5 m2. s−1.
La figure (2.7) montre l’évolution de ces trois paramétrisations de résistance du sol nu en fonc-
tion de l’humidité du sol tiré de [Sakaguchi & Zeng, 2009]. Sur cette figure, la fonction de [Lee
& Pielke, 1992] a été tracée pour une résistance aérodynamique constante égale à 50 s.m−1. On
constate que sur les sols plus humides, r
(SE)
s est plus forte que les deux autres. En conséquence
les estimations de l’évaporation du sol nu seront plus faibles si on utilise r
(SE)
s . La résistance de
sol nu de r
(LP )
s est assez élevée sur les sols secs. Cependant, cela ne va pas affecter l’évaporation
car l’humidité du sol est très faible. Les erreurs liées à son utilisation dans un modèle seront alors
faibles. La loi de résistance r
(SK)
s présente des valeurs intermédiaires comparée aux deux autres
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lois. Nous avons évalué les trois paramétrisations sur le sol nu du site de Nalohou pour voir si leurs
estimations sont cohérentes avec les observations in situ. Les résultats obtenus avec ces lois sont
présentés dans le chapitre 5.
Figure 2.7 – Comparaison des lois de résistance de sol nu pour un sol limoneux sableux d’après [Sakaguchi
& Zeng, 2009]. Lois de Sellers (courbe bleue), de Lee Pielke (courbe verte) et de Sakaguchi
et Zeng (courbe rouge).
2.4.3.2. Le modèle de conductance de Ball & Berry
Pendant la saison humide, quand la végétation est bien développée le système formé par la
surface et la végétation peut être assimilé à une grande feuille ayant une conductance unique
(Figure 2.6). L’approche est appelée ”big-leaf” et est proposée par [Jarvis & McNaughton,
1986]. En effet, la canopée de la végétation est supposée fermée et idéale de telle sorte que la
transpiration totale du système est égale à la somme de la transpiration de chaque feuille. Le
processus de transpiration étant lié à la conductance stomatique, le modèle de conductance de la
feuille de Ball & Berry peut être utilisé pour évaluer celui-ci. La formulation de ce modèle décrite
par [Collatz et al., 1992] s’écrit :
Gs = 1
rs
= mAes(Tsfc)p0
csei
+ b (2.79)
– Dans cette équation, cs [Pa] est la pression partielle en CO2 à la surface de la feuille ;
– es(Tsfc) [Pa] est la pression de vapeur au niveau de la surface de la feuille ;
– ei [Pa] la pression de vapeur saturante au sein de la feuille à la température de la végétation.
La température de la végétation a été estimée à partir des mesures du rayonnement sortant
de grande longueur d’onde en utilisant la loi de Stefan-Boltzman et une valeur de 0,97 pour
l’émissivité des feuilles.
– p0 [Pa] est la pression atmosphérique ;
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et traitements des données
– b et m sont les paramètres fonctionnels du type de la végétation [Collatz et al., 1992] ;
– A [µ mol CO2 m
−2 s−1] est la photosynthèse de la feuille. La photosynthèse dépend du
rayonnement photosynthétiquement actif (PAR), de la pression partielle interne en CO2 [Pa]
des feuilles ci [Pa], et du taux maximum de carboxylation de la végétation [Thornton, 2010] ;
Le PAR a été calculé séparément pour les conditions ombragées et ensoleillées comme une frac-
tion (0,5) du rayonnement incident de courte longueur d’onde. Le calcul numérique de la conduc-
tance Gs nécessite la connaissance des pressions cs et es(Tsfc) de l’équation (2.79) et ci pour le
calcul de la photosynthèse. Ces paramètres dépendent d’autres variables telles que : la résistance
à la surface de la feuille rb [s m
−2 µ mol−1], le point de compensation en dioxyde de carbone, les
constantes de Michaelis-Menten pour le dioxyde de carbone et l’oxygène. Les expressions mathéma-
tiques de ces derniers sont renseignées dans la note technique du modèle CLM [Thornton, 2010].
On obtient ensuite à partir de ces différentes expressions une équation du second degré fonction
de (A, p0, rb, cs,m, e
′
a, b). Elle s’écrit (Eq. 2.80) :
(mAp0e′a
csei
+ b
)
r2s +
(mAp0rb
cs
+ brb − 1
)
rs − rb = 0 (2.80)
où e′a = max(min(ea, ei), 0,40ei). Le seuil limite de 0,40ei est utilisé pour prévenir l’instabilité
numérique dans le calcul itératif de la résistance rs. La pression de vapeur de l’air au sein de la
canopée ea [Pa] est déterminée à partir de la pression atmosphérique et l’humidité spécifique de la
canopée qs [kg.kg
−1] en utilisant l’équation (2.81) :
ea =
p0qs
0, 622 (2.81)
Enfin, l’équation (2.80) est résolue de manière itérative séparément pour les conditions enso-
leillées et ombragées pour déterminer la résistance rs. Les données utilisées dans les différents
calculs sont les forçages atmosphériques du site de Nalohou.
2.5. Partition des flux : la fraction évaporative
La partition entre flux de chaleur sensible et flux de chaleur latente à la surface est un mécanisme
complexe qui influence les interactions entre le cycle bio-géochimique et le climat à long terme
[Pielke et al., 1998 ; Wilson et al., 2002b], et à court terme, les interactions entre la physiologie des
plantes et le développement de la couche limite atmosphérique [Pielke et al., 1998]. En dehors du
rapport de Bowen (Eq. 2.33), la partition des flux peut être évaluée en terme de fraction évaporative
(EF ). La fraction évaporative (EF ) représente le ratio entre le flux de chaleur latente et la somme
des flux de chaleur sensible et de chaleur latente. La fraction évaporative est souvent utilisée pour
caractériser la part de l’énergie disponible pour l’évapotranspiration réelle [Brutsaert, 1982]. Elle
est un outil diagnostic du bilan d’énergie qui n’est pas affecté par la périodicité du forçage radiatif
[Gentine et al., 2011]. L’expression de la fraction évaporative est donnée par l’équation (2.82) :
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EF = LE
H + LE =
LE
Rn −G
= 11 + β (2.82)
La fraction évaporative (EF ) et le rapport de Bowen (β) sont utilisés dans cette thèse pour
analyser la partition à différentes échelles temporelles (diurne, saisonnière, inter-annuelle) des flux
de chaleur sensible et de chaleur latente mesurés au-dessus des couverts végétaux de Nalohou et de
Bellefoungou. La fraction évaporative est calculée ici à partir de (H + LE) et non (Rn −G) pour
éviter le biais (décalage temporel) qui peut surgir dans G lorsque la végétation est développée.
2.6. Conclusion
Dans ce chapitre, nous avons dans un premier temps présenté les caractéristiques de la couche
limite atmosphérique. Nous avons ensuite présenté les différentes méthodes qui existent pour quan-
tifier les flux de chaleur sensible et de chaleur latente ainsi que les autres termes du bilan d’énergie.
La technique d’eddy covariance et les étapes de traitement des données de flux ont été également
présentées. Enfin, les outils d’analyse des données de flux et quelques approches de modélisations
de ceux-ci ont été présentés. Dans le chapitre suivant, nous présentons les applications de cette
technique aux sites d’étude.
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Chapitre 3
:::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::
Applications aux données in situ
:::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::
Les procédures de traitement de données décrites précédemment (section 3, chapitre 2) néces-
sitent des caractéristiques de site telles que la longueur de rugosité z0 et la hauteur de déplacement
d. Ces grandeurs ont été calculées à partir d’une estimation préliminaire des flux. Des lois de
dépendance avec la hauteur de la végétation ont été identifiées permettant ainsi de calculer ces
variables au pas de temps journalier. Les hauteurs de végétation ont également fait l’objet d’un
modèle pour interpoler cette donnée au pas de temps journalier. La première partie de cette section
décrit cette méthodologie. D’autre part, les mesures de concentrations de vapeur d’eau sont très
affectées par les salissures déposées sur les fenêtres de l’analyseur de gaz. Une méthodologie de
correction a été proposée afin de corriger ces artéfacts. Elle est décrite dans une deuxième partie.
Enfin, la troisième partie évalue la qualité des données après les divers traitements.
3.1. Estimation des paramètres aérodynamiques
Ces paramètres regroupent les mesures de la hauteur de la végétation, la hauteur de déplacement
et la longueur de rugosité nécessaires dans le calcul des flux turbulents de chaleur sensible et de
chaleur latente.
3.1.1. La hauteur de la végétation
Les mesures de la couverture végétale sur les sites de Nalohou et de Bellefoungou ont fait l’objet
d’un suivi de 2005 à 2008 mais ne couvrent pas les années 2009 à 2010. Un modèle basé sur une
hypothèse de croissance de la végétation fonction essentiellement de la quantité d’eau disponible
dans le sol a été mis en place. Nous avons utilisé le modèle (API : Indices des Précipitations
Antérieures [Kohler & Linsley, 1951]) pour obtenir une série continue du stock d’eau puis de
la hauteur de la végétation. Le modèle API est un modèle très simple largement utilisé pour
paramétriser les conditions d’humidité du sol à partir des précipitations observées sur un bassin
versant [Sittner et al., 1969 ; Descroix et al., 2002]. Il a déjà été expérimenté sur les sites de
l’observatoire AMMA-CATCH [Pellarin et al., 2009]. Il peut être exprimé comme (Eq. 3.1) :
API(j) = API(j − δt)× exp(−Υδt) + P (j) (3.1)
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où j est égal au jour, API(j) [mm] égale à l’indice de précipitation antérieure du jour j et P (j)
la pluie du jour (j) , δt (j) l’intervalle du temps considéré (égal à 1 dans cette étude) et Υ [j−1]
est le coefficient de décroissance strictement inférieur à 1 [Chevallier, 1983]. Ce coefficient Υ a
été calibré à partir des mesures du stock d’eau dans le sol (entre 0 et 1 m).
Figure 3.1 – Evolution temporelle journalière de la pluie mesurée (bleu), de l’indice de précipitation jour-
nalière simulé pour Υ égale à 0,126 (courbe grise) et le stock d’eau entre 0 et 1 m (courbe
noire) à Nalohou au cours de l’année 2008.
La figure (3.1) montre les variations temporelles journalières du stock d’eau dans le sol, de la
pluie et de l’API simulé pour l’année 2008 à Nalohou. La meilleure estimation du modèle est
obtenue pour Υ égal à 0,126 par minimisation du RMSE avec un coefficient de détermination de
97% (Tableau 3.1). L’amplitude saisonnière est bien reproduite mais il reste des écarts, notamment
en début de saison des pluies. Il en est de même pour les années 2007, 2009 et 2010. Nous retenons
pour la suite de l’analyse la valeur 0,126 pour le coefficient Υ.
Tableau 3.1 – Valeurs de la pente à l’origine, du coefficient de détermination et de la racine carrée du résidu
moyen entre les stocks simulés et ceux observés pour les années 2007 à 2010.
Années Pente r2 RMSE[mm]
2007 1,004 0,98 13,91
2008 1,02 0,97 18,04
2009 0,96 0,98 16,14
2010 1,04 0,99 13,46
En considérant que les herbacées utilisent une fraction de l’eau déstockée pour pousser, et
qu’elles ne poussent pas pendant les jours pluvieux, la hauteur de la végétation hveg peut être
calculée comme suit Eq. (3.2) :
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hveg(j) =

hveg(j − 1) si pluie
hveg(j − 1) + υ × [API(j − 1)−API(j)] sinon
(3.2)
hveg (j) [cm] est la hauteur de l’herbe du jour j et υ un coefficient de conversion calibré à partir
des mesures de hauteur in situ obtenues durant les années où elles ont été mesurées. La valeur υ
= 0,32 à Nalohou a été retenue. La hauteur de la végétation herbacée est réinitialisée à la date des
brûlis.
Figure 3.2 – Evolution temporelle journalière de la hauteur de la végétation simulée et observée à Nalohou
au cours de l’année 2008.
Comme on peut le constater sur la figure (3.2), seulement quinze mesures ont été effectuées
en 2008 avec une fréquence espacée. La dynamique de la hauteur simulée suit celle des mesures
exceptée deux valeurs éloignées que nous suspectons fausses. L’estimation de la hauteur de la
végétation avec l’API est satisfaisante car les points sont bien alignés sur la droite de régression
(voir annexe A). Le cycle saisonnier des herbacées à Nalohou montre ainsi en début d’année (jour
< 100) un sol nu avec des herbacées inexistantes. Au début de la saison des pluies (à partir du
jour n° 120 pour l’année 2008), les herbacées poussent et prennent rapidement de la hauteur. La
hauteur maximale de cette année (∼ 2,5 m) est atteinte vers la fin de la saison des pluies (après le
jour n° 300). En cette période de l’année, les herbacées sont en phase de sénescence et présentent
une couleur jaunâtre. Il est à noter que la hauteur maximale de la végétation varie en fonction
des années et peut atteindre 3 m comme en 2009 par exemple (voir annexe A). Sur le site de
Bellefoungou, la hauteur de la végétation considérée est celle des arbres (14 m).
3.1.2. La rugosité dynamique z0 et la hauteur de déplacement d
Les paramètres qui permettent de caractériser l’état aérodynamique d’une surface sont la lon-
gueur de rugosité et la hauteur de déplacement. Du point de vue aérodynamique, la longueur
de rugosité z0 traduit l’influence de la hauteur des aspérités sur l’écoulement de l’air. Elle est une
longueur de référence qui influence directement le cisaillement du vent et permet l’efficacité du
transfert de quantité de mouvement ou de chaleur entre l’air juste au-dessus de cette surface et la
CLS. La hauteur de déplacement d’une surface rugueuse représente la hauteur au-dessus de laquelle
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le profil théorique des vitesses du vent est logarithmique. Ces deux paramètres sont indispensables
pour caractériser la couche limite atmosphérique en particulier pour l’application de la théorie de
similitude. Plusieurs méthodes existent pour estimer ces paramètres aérodynamiques [Riou, 1984 ;
Martano, 2000 ; Gao & Bian, 2004]. Ces méthodes sont basées sur l’équation du profil de vent
dans la CLS et nécessitent que les hypothèses de la théorie de similitude soient vérifiées, ce qui est
rarement le cas dans un milieu naturel. En particulier, les conditions d’homogénéité horizontale et
de stationnarité de l’écoulement sont rarement respectées.
En zone soudanienne au Nord du Bénin, une campagne spécifique de mesure a été effectuée dans
le cadre de la thèse de [Guyot, 2010] pour évaluer ces paramètres. Trois différentes méthodes ont
été utilisées sur le bassin versant de l’Ara pour établir une approximation de z0 et d. Il s’agit de la
méthode aérodynamique, la méthode de [Lloyd et al., 1992], et la méthode de [Martano, 2000].
La première considérée comme approximative, consiste à réaliser des mesures de vent simultané-
ment à au moins deux hauteurs. La seconde consiste à réaliser des mesures de la vitesse moyenne
du vent u et de la vitesse de friction u∗ à l’aide d’un anémomètre sonique placé successivement à
différentes hauteurs. La méthode de [Martano, 2000] considère que le problème de recherche de
d et z0 peut s’exprimer par la recherche du minimum d’une fonction coût d’une seule variable. Les
trois méthodes reposent sur la résolution de l’équation du profil logarithmique du vent. [Guyot,
2010] a montré que les méthodes de [Martano, 2000 ; Lloyd et al., 1992] apportent des résultats
de z0 et d cohérents avec la littérature. Par contre, la méthode aérodynamique a montré sa fai-
blesse parce que le profil de vent n’est pas suffisamment documenté à cause du nombre insuffisant
de mesures et des conditions de vent faibles rencontrées au Nord du Bénin.
Pour les années 2007 à 2010, la méthode de [Martano, 2000] utilisée pour calculer z0 a mon-
tré ses limites. La convergence de la méthode ne permet pas de faire ressortir des valeurs de z0
cohérentes avec le type de couvert. Toutefois, [Guyot, 2010] a montré que la méthode de Mar-
tano appliquée aux données de 2006 permettait de calculer des hauteurs de déplacement et est
bien corrélée avec la formulation de [Brutsaert, 1982]. Nous avons donc utilisé la formulation
de [Brutsaert, 1982] (d = 0, 67 × hveg) pour déterminer la hauteur de déplacement pour les
années 2007 à 2010. Ainsi connaissant la hauteur de déplacement, la longueur de rugosité peut
être calculée à partir des données d’eddy covariance à un seul niveau. Elle est obtenue à partir de
l’équation (2.47) en utilisant les fonctions de stabilité de [Businger et al., 1971].
La figure (3.3) montre les valeurs décadaires de z0 pour les quatre années étudiées sur le site de
Nalohou. Pour des hauteurs de végétation non nulles, on remarque globalement une relation linéaire
entre la longueur de rugosité et la hauteur de la végétation. La relation (0, 17 + 0, 097× hveg) est
tracée pour ajuster les données (courbe rouge). La valeur à l’origine peut parâıtre forte. Cela est du
à la forte rugosité observée autour de la tour de flux. En effet, des buttes d’ignames, des champs de
manioc et de quelques arbustes isolés sont situés dans la zone d’empreinte de la mesure des flux. La
relation (z0 = 0, 13×hveg) de [Brutsaert, 1982] y est également tracée (courbe rose en pointillé).
Cette droite est toujours inférieure aux estimations de z0. Une proposition (0, 1 + 0, 13 × hveg)
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Figure 3.3 – Valeurs décadaires de la longueur de rugosité estimée en fonction de la hauteur de la végétation
à Nalohou durant les années de 2007 à 2010. Les relations (0, 17+0, 097×hveg ; courbe rouge),
(z0 = 0, 13× hveg ; courbe rose en pointillé) et (0, 1 + 0, 13× hveg ; courbe rose en trait plein)
y sont tracées.
(courbe rose) semblerait mieux convenir mais nous avons peu d’arguments pour conserver la pente
proposée par [Brutsaert, 1982]. Pour les hauteurs de végétation supérieures à 1,5 m, ces rela-
tions linéaires se rapprochent énormément de la rugosité estimée avec l’équation (2.47). En effet,
la longueur de la rugosité des herbacées devient élevée quand celles-ci sont développées. Pour les
conditions de sol nu, (hveg = 0), la variabilité de z0 est importante. Cette dispersion est causée
par la variabilité de la rugosité de surface autour du capteur mais aussi à cause des conditions
de convection libre pendant la saison sèche qui rendent le profil de vent non conforme au profil
logarithmique. Elle amène beaucoup d’incertitudes dans les méthodes de calcul de z0 proposée.
Finalement, nous choisissons la relation linéaire (z0 = 0, 17 + 0, 097 × hveg) pour estimer la lon-
gueur de rugosité sur le site de Nalohou, car celle-ci donne des valeurs raisonnables à la fois pour
les conditions de sol nu et celles de végétation développée.
Figure 3.4 – Valeurs décadaires mensuelles de la longueur de rugosité estimée à Bellefoungou avec la mé-
thode de Martano en 2008 (bleu), 2009 (rouge) et 2010 (vert). Le trait horizontal noir corres-
pond à z0 = 1,2 m.
La forêt de Bellefoungou est homogène, et les valeurs de rugosité pour ces types de couvert
sont bien documentées dans la littérature [Oke, 1988 ; Menduccini et al., 2004]. La figure (3.4)
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présente ainsi les longueurs de rugosité estimées avec la méthode Martano. Il est à noter que cette
méthode converge bien sur le site de Bellefoungou. Nous avons retenu 1,2 m comme valeur de
rugosité pour ce site même si on observe une légère variation annuelle : la rugosité de la forêt
crôıt entre décembre et janvier lorsque les arbres perdent leurs feuilles (Figure 3.4). La hauteur de
déplacement obtenue en moyenne est de 7,6 m.
3.2. Correction de la dérive de l’analyseur de gaz
3.2.1. Position du problème
L’hygromètre optique qui mesure la concentration de vapeur d’eau et de dioxyde de carbone
est sensible aux dépôts de poussière et d’eau qui se déposent sur les fenêtres du capteur. Le si-
gnal émis est donc perturbé lorsque son chemin optique est obstrué. Des dérives dans les mesures
deviennent par conséquent inévitables lorsque des nettoyages périodiques ne sont pas effectuées.
C’est le cas des mesures échantillonnées sur les sites étudiés. En saison sèche, lorsque souffle les
vents d’Harmattan, l’air est très chargé en aérosols qui se déposent sur l’hygromètre optique et
perturbent les mesures effectuées. La figure (3.5) illustre les dérives importantes de la concentration
de vapeur d’eau en début de l’année 2008 à Nalohou. Les autres années et le site de Bellefoungou
sont présentés en annexe B.
Les valeurs ql mesurées par l’analyseur de gaz (en rouge) sont comparées aux mesures effectuées
par un capteur capacitif basse fréquence qa (bleu). Pendant la période sèche, les valeurs de concen-
tration mesurées avec l’analyseur de gaz peuvent être jusqu’à 4 fois supérieures à celles observées
par le capteur basse fréquence. Dès que les pluies arrivent, le capteur est nettoyé et les deux séries
se rapprochent.
3.2.2. Stratégie développée pour la correction de la dérive
La stratégie développée pour corriger les dérives liées aux salissures du capteur repose sur le
modèle de [Van Dijk et al., 2004]. En effet, ces auteurs ont suggéré d’utiliser les mesures d’humidité
issues des capteurs à basse fréquence, qui sont plus stables [Stull, 1988], pour re-calibrer in situ
les mesures de l’hygromètre avec une relation linéaire (3.3).
qa = gainq× ql + offset (3.3)
Les dépôts de salissure sur les fenêtres évoluent progressivement, sauf lors des événements plu-
vieux qui nettoient les fenêtres brusquement. Les dépôts affectent plutôt l’offset. Les variations de
gainq sont plutôt associées aux variations de la température susceptibles d’affecter la calibration
du capteur. La stratégie développée pour corriger les erreurs liées aux salissures sur les fenêtres est
illustrée par l’organigramme (3.6). Elle comporte les étapes suivantes :
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Figure 3.5 – Evolution temporelle des valeurs mi-horaires de la pluie (haut), de la direction du vent (milieu)
filtrée pour les vitesses de vent inférieures à 1m/s et de l’humidité absolue de l’air (bas) obtenue
avec les capteurs météorologiques (points bleus, uniquement les valeurs du jour) et mesurée
par le licor (points rouges) à Nalohou au cours de l’année 2008.
i) Sélection des valeurs de ql physiquement valides (ql > 0) montrant des fluctuations internes
telles que σql < 1 g.m
−3. Les données pendant les événements pluvieux ainsi que celles de la 1/2h
suivant un événement pluvieux sont éliminées.
ii) Calcul du gainq par régression linéaire pour les données de jour. Les données de nuit ont
été écartées car nous suspectons que les mesures de qa pendant la nuit soient biaisées (l’abri du
capteur basse fréquence n’est pas ventilé). Les pentes et les coefficients de détermination entre ql
et qa sont alors calculés. Les offset calculés à ce niveau ne sont pas conservés.
iii) La chronique des gainq journaliers est lissée sur 40 jours afin de ne garder que les variations
saisonnières de basse fréquence. Pour ce calcul, seules les valeurs de gainq calculées avec un coeffi-
cient de détermination supérieur à 95% sont considérées. Pendant la saison des pluies, le gainq est
supposé égal à 1.
iv) L’offset est calculé avec l’équation (3.4) au pas de temps de la demi-heure.
offset = qa − gainq× ql (3.4)
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v) Les valeurs d’offset obtenues sont alors moyennées au pas de temps journalier afin de suppri-
mer les éventuels effets de température associés au cycle diurne. La moyenne journalière est calculée
par sous période afin de prendre en compte les variations brusques associées aux nettoyages par les
pluies. Les sous périodes sont définies par les évènements pluvieux. Pendant la saison des pluies,
les évènements sont suffisamment rapprochés pour que le capteur n’ait pas le temps de se salir.
Lorsque le gainq atteint la valeur 1, il n’est plus la peine de découper en sous période.
vi) Les concentrations de vapeur d’eau mesurées par l’analyseur de gaz sont alors corrigées au
pas de temps de 0,05 s avec les gainq et offset ainsi obtenus au pas de temps de la demi-heure.
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Figure 3.6 – Organigramme récapitulatif des différentes étapes de la correction de la vapeur d’eau mesurée
par l’hygromètre optique d’après [Mamadou et al., 2012].
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La figure (3.7) montre les évolutions temporelles des valeurs du gainq calculées ainsi que les
critères (nombre de données par jour, coefficient de détermination) utilisés au cours des différentes
étapes de la procédure. La figure montre la grande variabilité des gainq obtenus au pas de temps
journalier, en particulier pendant la saison des pluies. Pendant cette saison, les coefficients de
détermination sont faibles (< 0,8). Pendant les autres périodes de l’année, les valeurs du gainq ont
un coefficient de détermination majoritairement supérieur à 95%. La moyenne glissante de 40 jours
permet de filtrer les variations inter-journalières pour ne conserver que la tendance saisonnière.
Le gainq atteint un minimum au cours du mois de février (∼ DOY 40) bien avant le début des
événements pluvieux. Celà indique que les variations de gainq ne sont pas liées aux dépôts sur les
fenêtres qui continuent de s’accumuler jusqu’à fin mars. De même, la première pluie (DOY 90) ne
semble avoir qu’un très faible impact sur le gainq. Entre les mois de mars et mai, le gainq augmente
pour retrouver des valeurs proches de 1. Nous suspectons que ces variations de gainq proviennent
de la sensibilité de la calibration à la température qui transforme le signal brut en concentration
[Foken & Falke, 2012]. De plus, [Iwata et al., 2012] ont montré que les événements pluvieux
n’affectent pas le gainq mais plutôt l’offset. Pour ces raisons, nous avons choisi de fixer une valeur
égale à 1 pour le gainq dès lors que celui-ci a atteint cette valeur.
Figure 3.7 – Pente journalière (points noirs), coefficient de détermination (points rouges) entre qa jour et
ql filtré et nombre total de données sur le pas de temps considéré (points gris, ordonnée de
droite) à Nalohou au cours de l’année 2008. La courbe noire est obtenue par moyenne glissante
sur 40 jours et un gainq égal à 1 pendant la saison humide.
L’évolution temporelle de l’offset est illustrée sur la figure (3.8). On remarque tout d’abord la
faible dispersion des offsets calculés à la demi-heure, autour de la moyenne journalière, et la faible
dispersion des valeurs inter-journalières comparativement à la dispersion obtenue sur les valeurs
du gainq. L’offset décroit au cours de la saison sèche pour atteindre une valeur minimale (∼ -20
g.m−3) à la fin du mois de mars. Les retours brusques vers une valeur proche de zéro correspondent
aux pluies qui nettoient le capteur. Lorsque la fréquence des pluies augmente, l’offset se stabilise
autour de (∼ -4 g.m−3). En novembre 2008, le capteur a été étalonné et on note un retour brusque
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de l’offset à des valeurs nulles les jours suivants cet étalonnage. Pendant ces quelques jours, les
valeurs du gainq sont égales à 1.
La baisse du gainq et de l’offset avant l’apparition des vents d’Harmattan (après novembre)
laisse présager la présence d’autres facteurs qui influenceraient le signal mesuré par le licor. En
analysant les corrélations entre les différentes composantes du bilan radiatif de surface et le gainq,
on constate que ce dernier semble évoluer linéairement avec le bilan des rayonnements de grande
longueur d’onde (LWnet). Cela suggère que pour des valeurs faibles de LWnet caractéristique de la
saison sèche, avec des températures de surface élevées, le gainq est faible et la dérive est impor-
tante. Toutefois, aucune tendance claire n’apparâıt entre le gainq et l’amplitude journalière de la
température de l’air que ce soit pour le site de Nalohou ou pour le site de Bellefoungou (voir annexe
B). Il serait intéressant d’approfondir cette analyse, en exploitant directement la température du
bôıtier du licor par exemple, afin de vérifier s’il existe ou non une relation entre température et
dérive du licor.
Figure 3.8 – Evolution temporelle de l’offset et du gainq au pas de temps de la demi-heure à Nalohou
pendant l’année 2008. La courbe noire est la moyenne journalière.
A défaut d’évaluer la méthode développée, on peut vérifier comment se comporte l’humidité
absolue du licor corrigée et celle de la météo (Figure 3.9 b). Aucun point ne semble sortir du
nuage de corrélation, ce qui tend à montrer qu’aucune période (sèche – faible valeur ; humide –
forte valeur) n’ait été défavorisée. De même la différence normalisée montre que l’erreur relative
est toujours de ± 10% (Figure 3.9 a).
Après l’étape de correction de la dérive de l’analyseur, les données de flux sont traitées avec le
logiciel EdiRe puis ensuite on vérifie la qualité de celles-ci.
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a) b)
Figure 3.9 – (a) Evolution temporelle de l’écart entre l’humidité absolue du licor corrigé et l’humidité
absolue de la météo (uniquement le jour) normalisé par l’humidité absolue de la météo (a) et
(b) corrélation entre l’humidité absolue de l’air de la météo et celle du licor corrigée.
3.3. Vérification de la qualité des données
3.3.1. Cycles diurnes des indices de qualité
Les tests de stationnarité et de similitude ont été appliqués aux données de flux des stations de
Nalohou et Bellefoungou pendant les quatre années étudiées. Les figures (3.10 et 3.11) illustrent
les résultats des cycles diurnes annuels des indices de qualité obtenus pour les flux H et LE.
On observe globalement que la qualité des données varie suivant le cycle diurne. Durant les
périodes de jour, les flux H et LE sont majoritairement de bonne qualité (classes 1 et 2) sur les
deux sites à cause d’une turbulence bien développée. La nuit, les conditions requises n’étant pas
réunies, les données sont en grande partie non qualifiables (classe -1).
L’analyse statistique de la variabilité inter-annuelle des indices des données qualifiables (somme
des classes 1 à 3) montre qu’en moyenne sur les deux sites, ∼ 87% des données de H qualifiables
appartiennent aux classes 1 et 2. Ce pourcentage est un peu moindre pour LE (∼ 80%). Les
écart-types moyens obtenus pour chaque flux et chaque site indiquent une forte variabilité du
pourcentage des classes 1 et 2 pour le flux de chaleur latente, en particulier sur le site de Nalohou
(Tableau 3.2). Une diminution importante des données de bonne qualité au profit de la classe 3 est
observée à partir de 2009 pour le flux LE à Nalohou alors que la tendance de H est restée presque
la même sur 4 ans à Bellefoungou.
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Flux de chaleur sensible
a) b)
c) d)
Flux de chaleur latente
e) f)
g) h)
Figure 3.10 – Cycles diurnes annuels des indices de qualité des données de flux de chaleur sensible de 2007
à 2010 (a–d) et de flux de chaleur latente de 2007 à 2010 (e–h) à Nalohou.
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Flux de chaleur sensible
a) b) c)
Flux de chaleur latente
d) e) f)
Figure 3.11 – Cycles diurnes annuels des indices de qualité des données de flux de chaleur sensible de 2008
à 2010 (a–c) et de flux de chaleur latente de 2008 à 2010 (d–f) à Bellefoungou.
Tableau 3.2 – Pourcentages annuels des données des flux de chaleur sensible et de chaleur latente apparte-
nant aux classes 1 et 2. Les pourcentages ont été calculés par rapport aux totaux des données
qualifiables (classes 1, 2 et 3).
Nalohou Bellefoungou
Années %H %LE %H %LE
2007 88,8 79,5 - -
2008 89,2 84,5 83,9 84,9
2009 86,8 83 87,7 80
2010 87,1 61,9 89 80,8
moyenne 87,98 77,21 86,86 81,91
écart-type 1,2 10,43 2,66 2,63
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3.3.2. Filtrage des données aberrantes
Les indices de qualité servent d’indicatif et permettent de filtrer les flux pour lesquels les hypo-
thèses ne sont pas vérifiées afin d’obtenir des jeux de données compatibles avec la technique d’EC.
Il est recommandé de filtrer les données de flux aberrantes et hors gammes correspondantes à des
problèmes techniques et des conditions météorologiques non favorables (pluie, pas de turbulence,
etc..). Les seuils utilisés pour filtrer les flux sont ceux décrits ci-après.
– H et LE sont supprimés pour les valeurs de : q < 0 et σq > 1 et T < 0 et σT > 2,5. Les
seuils des écart-types de q et de T ont été choisis pour conserver en moyenne 80 et 95% de
l’échantillon des séries de q et de T .
– H et LE sont supprimés pour les incohérences de la vitesse du vent au pas de temps de la
demi-heure. Ces incohérences s’expriment par : le coefficient d’aplatissement de w > 10 ou
umax > 50 ou σwdir > 75 °.
– H supprimé pour les incohérences de T c’est-à-dire quand H est non stationnaire (wTstat >
95).
– LE supprimé pour les incohérences de q c’est-à-dire quand LE est non stationnaire (wqstat
> 90).
La figure (3.12) montre un exemple de flux de chaleur latente avant et après l’application des
quatre filtres énumérés ci-dessus.
Figure 3.12 – Evolution temporelle de la pluie (haut), du flux de chaleur latente avant filtrage (milieu) et
après filtrages (bas) pour le mois de juillet 2008 à Nalohou.
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3.3.3. Disponibilité des données retenues pour analyses
L’ensemble des étapes de filtrages a engendré d’importantes quantités de données manquantes.
Au final, entre 21 et 40% des mesures de H ont été supprimées à Nalohou et entre 24 et 48% à
Bellefoungou tous critères confondus. Pour le flux LE, on note entre 38 à 62% à Nalohou et 42 à
68% à Bellefoungou. Dans le tableau(3.3) nous avons indiqué les pourcentages annuels des données
disponibles.
Tableau 3.3 – Pourcentages annuels des données disponibles (après filtrages) des flux de chaleur sensible et
de chaleur latente à Nalohou et à Bellefoungou. Ces pourcentages ont été calculés par rapport
au nombre de jours de mesures disponibles.
Nalohou Bellefoungou Remarques
Années %H %LE %H %LE
2007 71 39 - - Année non complète à Nalohou, 150 jours de mesures
2008 79 68 66 58 Année non complète à Bellefoungou, 184 jours de mesures
2009 74 57 76 49 Pas de mesures pendant 22 jours à Bellefoungou
2010 60 38 52 31 Pas de mesures pendant 65 jours à Bellefoungou
et 20 jours à Nalohou
3.3.4. Fréquence mensuelle des données de flux disponibles
La figure (3.13) montre la répartition de la fréquence mensuelle relative des données de flux
disponibles. Cette fréquence a été calculée par rapport aux données attendues. On constate que
la répartition des données de flux H et LE disponibles varie sur les deux sites selon le mois et
l’année. Au cours de l’année 2010, il y a eu peu de données de flux disponibles, en particulier après
le mois d’août. Les mesures de flux ont démarré en août 2007 à Nalohou et plus tardivement à
Bellefoungou (juin 2008).
Pendant les autres années (2008 et 2009), au moins 75% des données de flux de chaleur sensibles
sont disponibles sur les deux sites entre les mois de janvier à juin. Ce pourcentage diminue à environ
60% pendant le mois d’août où on enregistre le plus faible taux de données disponibles. Ce faible
pourcentage est lié au rejet important des données pendant les demi-heures pluvieuses. Entre
septembre et décembre, il y a moins de données filtrées par rapport au mois d’août et on obtient
des taux relativement proches de ceux des mois de janvier à juin.
Les taux des données disponibles de flux LE sont faibles comparativement au flux H, mais ils
ont la même tendance à l’échelle annuelle. Entre 25 et 35 % des flux LE sont disponibles pendant
le mois d’août. Les mois de janvier à juin et de septembre à décembre présentent les forts taux en
disponibilité des données de flux LE.
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Flux de chaleur sensible Flux de chaleur latente
Nalohou
Bellefoungou
Figure 3.13 – Disponibilité des données de flux de chaleur sensible (gauche) et de chaleur latente (droite)
sur les sites de Nalohou (haut) et Bellefoungou (bas). Le taux a été calculé par rapport au
nombre total de données attendues par mois (si il n’y avait pas de lacunes ni de valeurs
filtrées).
3.4. Analyse de la fermeture du bilan d’énergie
3.4.1. Gammes de variations des termes du bilan d’énergie
Les figures (3.14 et 3.15) présentent l’évolution temporelle après filtrages de chaque terme du
bilan d’énergie à la demi-heure pendant les quatre années étudiées à Nalohou. L’amplitude de Rn
est comprise entre -100 et 820 W.m−2. G varie entre -200 et 300 W.m−2. Le flux de chaleur H
varie entre -50 et 400 (500) W.m−2 à Bellefoungou (resp. Nalohou). Le flux LE varie entre -100
et 600 (500) W.m−2 à Bellefoungou (resp. Nalohou). Le terme de stockage |∆S| est inférieur à
100 W.m−2 à Bellefoungou (Figure 3.15). A Nalohou, il n’est pas estimé car il est négligeable sur
les couverts végétaux dont la hauteur est inférieure à 8 m [Wilson et al., 2002a]. Pour tous les
termes, le cycle saisonnier est marqué. Le jeu de données de Bellefoungou est plus lacunaire avec
plusieurs périodes manquantes en 2009 et 2010 (Figure 3.15). Une analyse du taux de fermeture
du bilan d’énergie est proposée dans la section suivante. Nous nous intéressons à la robustesse des
différents termes du bilan d’énergie.
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Figure 3.14 – Evolution temporelle des termes du bilan d’énergie à Nalohou pendant les années étudiées.
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Figure 3.15 – Evolution temporelle des termes du bilan d’énergie à Bellefoungou pendant les années étu-
diées.
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3.4.2. Fermeture du bilan
Les figures (3.16 et 3.17) montrent la fermeture du bilan d’énergie chaque année sur les sites
étudiés à partir des données au pas de temps de 30 min. En moyenne, le coefficient de détermina-
tion r2 est de 0,92 (resp. 0,81) à Nalohou (resp. Bellefoungou), ce qui indique que plus de 80% de
la variabilité des flux turbulents (H + LE) observés peut être expliquée par l’énergie disponible
(Rn−G ou Rn−G−∆S selon le site). A Bellefoungou, les nuages de corrélation sont plus bruités.
La dispersion autour de la droite de régression obtenue sur le site de forêt est liée à la forte varia-
bilité inter et intra-journalière des termes du bilan d’énergie sur ce site. Les pentes de la droite de
régression linéaire obtenues à Nalohou varient de 0,74 en 2007 à 0,85 en 2010, avec une ordonnée à
l’origine de 14 à 27 W.m−2 ce qui indique une sous-estimation de (H+LE) par rapport à (Rn−G).
Celles obtenues à Bellefoungou varient moins entre 0,87 et 0,89 pour une ordonnée à l’origine de 32
à 54 W.m−2. La sous-estimation des flux turbulents observée à Nalohou et à Bellefoungou n’est pas
expliquée par le stockage d’énergie dans le couvert (∆S). En effet, il est négligeable sur le site de
la jachère [Wilson et al., 2002a] et pris en compte sur le site de forêt. Les taux de non fermeture
du bilan peuvent être dûs soit à une sous-estimation des flux turbulents, soit à une sur-estimation
de l’énergie disponible.
La non fermeture du bilan est très souvent constatée [Foken et al., 2011]. La sous-estimation des
flux turbulents est d’ailleurs une caractéristique classique de la technique d’eddy covariance [Au-
binet et al., 2001]. Toutefois, elle n’indique pas nécessairement que des erreurs soient uniquement
localisées dans les mesures d’eddy covariance. Dans le cas présent, une fermeture complète s’observe
durant les demi-heures où les flux sont faibles, typiquement durant les périodes nocturnes. Cela
indique que les mesures du rayonnement net et celles du flux de chaleur dans le sol sont estimées
avec une bonne cohérence. La bonne qualité de ces mesures (Rn et G) a déjà été bien documentée
sur notre site [Guyot et al., 2009]. Ces variables sont généralement bien estimées [Liebethal
et al., 2005 ; Kohsiek et al., 2006]. Si le bilan est fermé la nuit et non le jour, cela voudrait dire
que tous les mécanismes du transport d’énergie qui entrent en jeu ne sont pas correctement pris en
compte. [Foken et al., 2011] indiquent que les mécanismes dont les évaluations posent d’énormes
difficultés sont les transports d’énergie dans les circulations de basse fréquence (grand tourbillon
de plusieurs centaines de mètres de diamètre). En effet, pour des conditions convectives, ces au-
teurs ont identifié plusieurs processus responsables du transport vertical des circulations de basses
fréquences telles que le déplacement des cellules convectives, les structures cohérentes dans le bilan
d’énergie causées par le passage des nuages. Cette hypothèse a été renforcée par des simulations
des grands tourbillons sur des terrains homogènes et hétérogènes [Kanda et al., 2004 ; Inagaki
et al., 2006 ; Steinfeld et al., 2007]. Tous les auteurs cités précédemment ont montré que ces
circulations secondaires affectent de manière importante les mesures d’eddy covariance et peuvent
contribuer à la non fermeture du bilan d’énergie. De façon spécifique, [Lothon et al., 2008] ont
montré en zone soudanienne que les intrusions des masses d’air dans la couche limite atmosphé-
rique pourraient avoir un lien avec la non fermeture du bilan d’énergie.
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Le problème de la non fermeture du bilan d’énergie continue d’être une préoccupation pour la
communauté des micro-météorologues. Ce problème n’est pas uniquement lié à l’hétérogénéité des
sites. Parfois, les hypothèses avancées pour justifier celle-ci divergent selon les auteurs. Cette étude
n’a pas la prétention d’aborder les raisons de la non fermeture du bilan d’énergie sur les sites.
Toutefois, ce critère est utilisé pour vérifier la cohérence et la justesse des mesures effectuées par
les différents capteurs.
Les taux de fermeture obtenus sont comparables à ceux que l’on rencontre généralement dans la
littérature [Aubinet et al., 2001 ; Wilson et al., 2002b ; Foken, 2008]. Les études effectuées sur
les autres sites AMMA – CATCH ont conduit à estimer un terme résiduel moyen (LE+H+G−Rn)
de -3,6 W m−2 au Niger sur une jachère [Ramier et al., 2009] et un taux de fermeture de 87% à
partir des données journalières sur une savane au Mali [Timouk et al., 2009].
Plus au sud dans des conditions climatiques plus humides, [Mauder et al., 2006] dans le cadre
du programme NIMEX au Nigéria ont étudié les variations du bilan d’énergie en surface pendant
trois jours sur un sol nu en février. Les auteurs ont obtenu une fermeture de 95% avec un r2
de 0,97. Cependant, leur période d’étude est très courte et ne peut être directement comparée à
nos résultats. De plus le site ne présente aucune hétérogénéité [Mauder et al., 2006]. Les études
de [Brümmer et al., 2008] au Burkina-Faso effectuées sur deux années consécutives dans des
conditions climatiques proches de celles de la région de Djougou, ont conduit à l’obtention d’un
taux de 76% avec un r2 de 0,85. Les résultats de fermeture du bilan présentés ici sont relativement
meilleurs que ceux des sites du Burkina-Faso. Nous pouvons raisonnablement dire que la précision
dans les différentes variables mesurées sur nos deux sites est satisfaisante pour les mesures d’eddy
covariance. Elles pourraient sans doute être améliorées sur le site de Bellefoungou si les mesures
de Rn étaient faites au-dessus de la canopée. Un capteur du rayonnement a été mis en place suite
à nos résultats (avril 2012).
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a) b)
c) d)
Figure 3.16 – Fermeture du bilan d’énergie respectivement à Nalohou en : (a) 2007 , (b) 2008 , (c) 2009
et (d) 2010. Les différents coefficients des droites de régression ont été calculés pour un
intervalle de confiance égal à 95%.
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b)
c) d)
Figure 3.17 – Fermeture du bilan d’énergie à Bellounfougou en (b) 2008 , (c) 2009 et (d) 2010. Les différents
coefficients des droites de régression ont été calculés pour un intervalle de confiance égal à
95%.
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3.5. Représentativité spatiale des flux
La méthode de footprint décrite dans la section (2.3.2.2) a été appliquée aux flux mesurés sur
les sites de Nalohou et de Bellefoungou. Une analyse sur quatre périodes sélectionnées en saison
sèche, saison humide et pendant les transitions entre saisons sur le site de mosäıque de culture et
jachère de Nalohou est présentée dans [Mamadou et al., 2014] qui fait l’objet du chapitre 5. Afin
d’utiliser cette méthode, nous choisissons de présenter ici deux cas de footprint obtenus pour des
conditions stable (24/01/08 à 06h) et instable (24/01/08 à 12h30) sur le site de Nalohou. Sur le
site de Bellefoungou, nous montrons deux exemples de footprints cumulés en saison humide (07/07
au 21/07/08) et pendant une période intermédiaire située entre la saison humide et la saison sèche
(24/10 au 07/11/08).
La figure (3.18) illustre le footprint de deux demi-heures pendant des conditions nocturne stable
(H = -30 W.m−2 et zm/LMO = 0,5) et diurne convective (H = 330 W.m
−2 et zm/LMO = -0,5) à
Nalohou durant le mois de janvier. La résolution est sur un pas de grille de 2 m en x et en y.
L’image de fond est constituée d’une image de Google Earth (version 2010) de la zone d’étude,
sur laquelle sont projetés les footprints. Le pourcentage maximal de contribution a été choisi égal
à 75% pour caractériser les zones contributives des flux mesurés. Les contours des footprints sont
représentés à 25, 50 et 75% de la zone source.
Pendant le mois janvier, les vents sont orientés nord – est, et le couvert végétal dans cette
direction est hétérogène composé de mélange de champs de manioc, des savanes arbustive et arboré
isolées. On constate que pour les conditions stables (Figure 3.18 a), les zones sources contributives
aux flux mesurés sont 10 à 20 fois supérieures à celles obtenues pendant les conditions instables
(Figure 3.18 b) à Nalohou. Les figures (3.18 c & d) présentent les footprints superposées à la
classification de l’occupation des sols sur le bassin versant de la Donga. A partir de la combinaison
de ces images, nous avons extrait la contribution de chaque classe d’occupation des sols : zones
anthropisées (noire), cultures (orange), mosäıque de culture et de jachère (jaune), savane arbustive
(vert clair), savane arborée (vert) et forêt (vert foncé). La contribution de chaque type de végétation
pour les conditions stable et instable est donnée dans le tableau (3.19).
On constate que pendant les conditions instables, typiquement le jour, 75% des flux mesurés
proviennent des zones de cultures et d’herbacées. Pendant les conditions stables, typiquement la
nuit où les heures de transition entre le lever et le coucher du soleil, les flux proviennent de zones
de savanes arbustive et arborée en plus des zones de cultures et des herbacées. Cependant, les
proportions de contribution des zones de savanes arbustive et arborée sont moindres par rapport à
celles des zones de cultures et des herbacées. On en conclut que les flux d’eau et d’énergie mesurés
sur le site de Nalohou sont représentatifs de la mosäıque de culture et de jachère.
La figure (3.20) montre les footprints à Bellefoungou pour deux périodes de 15 jours situées
en saison humide et en période intermédiaire. Les footprints ont été estimés pendant ces mêmes
périodes à Nalohou et sont présentés dans l’article [Mamadou et al., 2014] (chapitre 5).
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a) b)
c) d)
Figure 3.18 – Footprint instantané 6h (a, c) et 12h30 (b, d) le 24 janvier 2008 à Nalohou. Les isocontours
représentent respectivement les 25, 50 et 75% de la contribution des surfaces aux flux ob-
servés. En (a) et (b) les footprints ont été projetés sur une image de Google Earth (version
2010) ; en (c) et (d), les footprints ont été superposés à la classification de l’occupation des
sols.
Figure 3.19 – Superficie de la surface et de la contribution du type de la surface aux flux mesurés sur le
site de Nalohou pour les isocontours de 25, 50 et 75% du footprint pendant les conditions
stable et instable.
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3.5. Représentativité spatiale des flux
Sur le site de Bellefoungou, la hauteur de mesure des flux est de 18 m et la longueur de ru-
gosité vaut 1,2 m. Ces conditions géométriques entrâınent des extensions de footprints qui sont
plus grandes (Figure 3.20) qu’à Nalohou pour les mêmes conditions météorologiques. Les surfaces
contributives valent sur la forêt 0,27, 1,11 et 4,45 ha (isocontours à 25, 50 et 75%) pendant la saison
humide et 0,25, 1,13, 6,48 ha pour la période intermédiaire. La forêt de Bellefoungou est homogène
spatialement, et la zone source est toujours composée de forêt, quelle que soit la direction du vent.
a) b)
c) d)
Figure 3.20 – Footprint cumulé sur 15 jours en saison humide (du 07/07 au 21/07/08 ; a & b) et en période
intermédiaire (du 21/10 au 07/11/08 ; c & d) à Bellefoungou. Les isocontours représentent
respectivement les 25, 50 et 75% de la contribution des surfaces aux flux observés. En (a) et
(c) les footprints ont été projetés sur une image de Google Earth (version 2010) ; en (b) et
(d), les footprints ont été superposés à la classification de l’occupation des sols.
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3.6. Agrégation des données de flux à un pas de temps supérieur
3.6.1. Répartition diurne des données de flux disponibles
La figure (3.21) montre le cycle diurne du nombre total de données de flux disponibles année
par année sur les deux sites. Comme on peut le constater sur cette dernière, une bonne partie des
flux de nuits sont manquants.
La répartition diurne des données disponibles montre que la plupart de celles-ci sont présentes
entre 8h30 et 15 h. Pour effectuer les analyses à un pas de temps journalier, nous avons choisi de
moyenner les flux entre 10 h et 14 h. Le choix de cette période de la journée se justifie d’une part
par le fait qu’elle ne comporte pas les heures de transition entre nuit et jour pendant lesquelles des
inversions thermiques se produisent. D’autre part, cette période de la journée englobe les heures
pendant lesquelles on a le maximum d’énergie solaire favorable à la genèse des conditions plutôt
convectives. L’analyse des footprints a également montré que pendant les conditions convectives,
les flux mesurés sur le site hétérogène de Nalohou proviennent en majorité de notre zone d’inté-
rêt c’est-à-dire la mosäıque de culture/jachère. A Bellefoungou, le problème ne se pose pas car le
couvert végétal est homogène et le flux mesuré quelle que soit la direction du vent, l’heure de la
journée, provient d’une forêt. Comme c’est la tranche horaire où le soleil est le plus haut, elle est
bien corrélée à la valeur moyenne journalière (Figure 3.22). Ces raisons justifient le choix de la
tranche horaire 10h - 14h. Ces moyennes des flux sont ensuite calculées que si l’on dispose d’au
moins 3 valeurs sur les 9 composant l’intervalle 10 h à 14 h. Toutefois, la moyenne entre 10h -
14h ne peut pas être utilisée directement dans les études de bilan d’eau par exemple, car elle va
sur-estimer les cumuls journaliers d’évapotranspiration réelle.
Flux de chaleur sensible Flux de chaleur latente
Figure 3.21 – Répartition diurne des données de flux de chaleur sensible et de chaleur latente disponibles
à Nalohou et à Bellefoungou de 2007 à 2010.
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3.6.2. Représentativité des moyennes entre 10 h et 14 h
Il s’agit ici de comparer les moyennes des données de flux obtenues sur la tranche horaire 10 h
- 14 h à des moyennes journalières pour quantifier la corrélation et vérifier la représentativité des
moyennes 10 h - 14 h. Pour effectuer cette comparaison nous avons identifié des journées complètes
sans aucune lacune dans les données. La figure (3.22) montre les résultats obtenus à Nalohou et
à Bellefoungou. On constate que sur le site de Nalohou, la moyenne du flux de chaleur sensible
entre 10 h - 14 h est près de quatre fois plus grande que celle obtenue en considérant les données
de la journée entière. La moyenne du flux de chaleur latente entre 10 h - 14 h, quand à elle est
2,6 fois plus grande que celle de la journée (Figure 3.22). Sur le site de Bellefoungou, la valeur
de la pente est non significative pour le flux de chaleur sensible (∼ 2) et significative pour le flux
de chaleur latente (∼ 3). Le coefficient de détermination du flux H obtenu sur ce site indique la
faible représentativité au pas de temps journalier des valeurs moyennées sur 10 h - 14h. Néanmoins,
considérer les moyennes dans la tranche 10 h - 14h revient à travailler avec des valeurs de flux qui
sont plus ou moins proportionnelles au flux journalier.
Nalohou
Bellefoungou
Figure 3.22 – Corrélation entre les moyennes des flux de chaleur sensible (gauche) et flux de chaleur latente
(droite) entre 10h - 14h et toute la journée à Nalohou et à Bellefoungou. Les moyennes entre
10 h et 14h ont été calculées que si l’on dispose de toutes les données dans cette tranche
horaire. Les différents coefficients des droites de régression ont été calculés pour un intervalle
de confiance égal à 95%.
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3.7. Conclusion
Dans ce chapitre, les étapes de traitement des données de flux ainsi que la vérification de
leur qualité ont été examinées. Les résultats montrent en particulier que, les taux de fermeture
du bilan d’énergie obtenus sur les sites sont meilleurs comparativement à ceux que l’on retrouve
généralement dans la littérature. Les filtres appliqués pour éliminer les valeurs aberrantes ou de
mauvaise qualité induisent de fortes lacunes la nuit et le matin lorsque la convection n’est pas
établie. La valeur moyenne entre 10 h et 14h des flux est à peu près représentative (excepté le flux
de chaleur sensible de Bellefoungou) de la moyenne journalière mais à un coefficient près. Dans la
suite, nous utilisons ces valeurs moyennes dans l’analyse saisonnière de nos jeux de données.
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Chapitre 4
:::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::
Eléments de climatologie de la zone
soudanienne
:::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::
C
e chapitre présente une analyse des variabilités saisonnières, inter-annuelles et inter-sites des
variables climatiques dans le but de mettre en relief les implications locales de ces forçages
dans le cadre de cette étude. Le climat soudanien est un climat très contrasté. Afin de faire
ressortir les caractéristiques de surface associées à chaque saison, l’analyse des résultats réalisée
dans ce manuscrit s’appuie sur un découpage de l’année en quatre saisons. La définition de ces
saisons est décrite dans la première section. La section 2 présente ensuite la variabilité saisonnière
des variables météorologiques et du bilan radiatif d’une année à pluviométrie moyenne. Les sections
3 et 4 présentent la variabilité inter-annuelle et inter-site pour ces mêmes variables aux échelles
saisonnière et diurne. Enfin, la synthèse des grands traits du climat au Nord du Bénin est faite
dans la dernière section.
4.1. Définition et identification des phases de la mousson
Plusieurs variables sont utilisées dans la littérature pour définir les différentes phases de la
mousson. Les critères de type agronomique définissent le démarrage de la saison des pluies à partir
d’un seuil de pluie tombée en quelques jours consécutifs ou à partir d’un seuil d’évapotranspiration
potentielle. Basés sur le critère agronomique [Sivakumar, 1988], [Balme et al., 2005] au Niger
et [Marteau et al., 2009] à l’échelle de l’Afrique de l’Ouest ont montré que le démarrage de la
saison des pluies se situe au 21 juin ± 10 jours, ce qui correspond à peu près à la date du saut de
mousson. Cette date se situe un à deux mois après l’apparition des premiers événements pluvieux
dans le Sahel. La cohérence spatiale de la date de démarrage de la saison des pluies est faible à
l’échelle de l’Afrique de l’Ouest [Marteau et al., 2009]. Recherchant un signal régional, [Sultan
et al., 2007] ont utilisé le signe du vent zonal pour déterminer la période de déclenchement et de
renforcement de la mousson au Sahel. Un vent zonal positif indique un flux de mousson et un vent
zonal négatif indique un flux d’Harmattan. En combinant cette variable et l’humidité spécifique
de l’air (qs), [Lothon et al., 2008] ont caractérisé les différentes phases du cycle de la mousson
au Niger (Niamey) et au Bénin (Djougou). En effet, les phases du cycle de la mousson sont liées
au mouvement saisonnier de la Zone de Convergence InterTropicale (ZCIT). Lors de sa migration
sud-nord, le vent change de direction. De l’humidité est alors apportée par les vents du (SO). Lors
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de son retrait nord-sud, on assiste à l’assèchement de l’atmosphère. Sur cette base, [Lothon et al.,
2008] ont défini la saison humide (Wet) comme étant la phase de la mousson pendant laquelle
l’humidité spécifique est supérieure à 15 g.m−3 ; la saison sèche (Dry) correspond à une humidité
inférieure à 6 g.kg−1. Les deux phases de transition entre saison humide – saison sèche ont des
valeurs de qs comprises entre 6 et 15 g.kg
−1. Elles sont appelées phase d’humidification progressive
de l’atmosphère (Moistening) ou phase d’assèchement de l’atmosphère (Drying) suivant leur
position avant ou après la saison humide. Pendant ces deux phases de transition, on observe à
la surface des alternances intra-journalières des flux de mousson et d’Harmattan [Lothon et al.,
2008 ; Doukoure, 2011].
Critère de définition des phases de la mousson
Nous n’avons pas repris directement les seuils de [Lothon et al., 2008] car notre étude englobe
quatre années alors que leurs travaux ont été menés sur une seule année. Dans cette étude, nous
proposons de combiner la direction du vent et l’humidité absolue de l’air (qa) pour identifier des
seuils permettant de définir objectivement les phases de la mousson sur les sites d’étude. En effet,
la direction du vent constitue un indicateur de processus synoptiques à l’image du vent zonal alors
que l’humidité spécifique de l’air intègre le microclimat [Doukoure, 2011].
Pour identifier les seuils, nous avons tracé la direction du vent en fonction de l’humidité absolue
de l’air (Figure 4.1). La direction du vent n’est considérée que pour des vitesses de vent supérieures
à 1 m.s−1 pour éviter des vitesses de vent pour lesquelles la direction du vent n’est pas clairement
établie. Ces vitesses de vent faibles sont en générale associées à des effets locaux dans la région.
On constate que le seuil de 6 g.m−3 permet de distinguer des directions de vent du nord – est
(entre 270° et 90°), avec une moyenne autour de 50°, alors qu’au-dessus de 16 g.m−3 les vents sont
globalement sud – ouest (entre 90° et 270°) avec une moyenne à 220°. Entre ces deux valeurs de qa,
la direction du vent peut être très variable. La variabilité est due aux intrusions d’air humide liées
à l’oscillation de la ZCIT et au développement vertical de la couche limite atmosphérique [Lohou
et al., 2010 ; Pospichal et al., 2010].
Finalement nous avons retenu les deux seuils de 6 et 16 g.m−3 pour définir quatre saisons sur
nos jeux de données. Pour éviter les oscillations dues à une intrusion humide ponctuelle, nous
appliquons les seuils choisis non pas sur les qa journaliers mais sur leur moyenne glissante sur 20
jours. Les points en couleur sur la figure (4.1) montrent les saisons ainsi définies. L’application du
critère à la moyenne glissante sur 20 jours amène à classer certains jours en saison intermédiaire
alors que leur humidité absolue de l’air est inférieure au seuil définissant la saison sèche. Les dates
et durées des saisons sèche et humide sont données pour les quatre années étudiées (Tableau 4.1).
La saison sèche dure de 1 à 2 mois (moyenne de 45 jours) avec une assez grande variabilité (35
jours), la saison humide dure à peu près 6 mois (moyenne de 191 jours) avec la même variabilité
(28 jours). Dans les graphes suivants, les saisons sèches et humides définies selon ce critère seront
colorées respectivement en rouge et bleu.
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Figure 4.1 – Direction moyenne journalière du vent (pour des vitesses du moyennes journalières > à 1
m.s−1) en fonction de la moyenne journalière de l’humidité absolue de l’air (période de 2007
à 2010) à Nalohou. Les points rouges indiquent la saison sèche, les bleus la saison humide, les
noirs et gris représentent respectivement les transitions entre saison sèche – saison humide et
saison humide – saison sèche. Les traits verticaux rouge et bleu indiquent respectivement les
seuils de 6 et 16 g.m−3.
Tableau 4.1 – Dates et durées des saisons sèche et humide définies à partir des seuils de l’humidité absolue
de l’air pour les quatre années étudiées.
Saison sèche Saison humide
Début Fin Durée (jour) Début Fin Durée (jour)
15/12/06 30/01/07 44 12/04/07 26/10/07 197
20/12/07 23/02/08 65 01/05/08 19/10/08 171
27/12/08 26/01/09 30 15/04/09 31/10/09 199
27/12/09 05/02/10 40 20/04/10 01/11/10 195
4.2. Climatologie d’une année à pluviométrie moyenne à Nalohou
4.2.1. Pluie
Le cumul pluviométrique enregistré à Nalohou pendant l’année 2008 (Figure 4.2) est de 1213
mm. C’est une année moyenne. En effet, la moyenne inter-annuelle établie sur 50 ans (1950-2002)
est de 1190 mm sur l’Ouémé supérieur [Lelay & Galle, 2005].
Les premiers événements pluvieux importants s’observent en avril, pendant la phase de tran-
sition saison sèche – saison humide. La saison des pluies démarre le 01 mai et se termine le 19
octobre. Elle totalise 1088 mm (90% de la pluie annuelle), avec une occurrence accrue des préci-
pitations, après le saut de mousson qui se produit le 20/06/2008 (S. Louvet, com. pers.). Pendant
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Figure 4.2 – Pluie journalière et son cumul annuel au cours de l’année 2008 à Nalohou. Les fonds rose et
bleu indiquent les saisons sèche et humide. Le trait vertical rouge indique la date du saut de
mousson de l’année 2008.
la phase de transition saison humide – saison sèche, un mois après la dernière pluie, deux pluies
isolées cumulant 50 mm se produisent. Il n’y aura pas de nouvelle pluie avant le 18/03/2009, 4
mois plus tard. On n’observe ainsi aucun événement pluvieux pendant la saison sèche de l’année
suivante qui prend fin le 26/01/09. Ce comportement général se retrouve pour les autres années
que nous avons étudiées (Figure 4.11).
4.2.2. Direction et vitesse du vent
Deux régimes contrastés de direction du vent s’observent à Nalohou : la direction Nord–Est
(direction comprise entre 0 et 90°) et la direction Sud–Ouest (direction comprise entre 180 et
270°). La direction (NE) est prépondérante en saison sèche. Elle est caractérisée par des vitesses
de vent modérées (Figure 4.3). Les vents sont secs, généralement poussiéreux, chauds et chargés
d’aérosols [Crumeyrolle et al., 2008]. La saison humide est caractérisée par un flux de Sud–Ouest
synonyme de l’arrivée de la ZCIT sur la région. Celle-ci s’accompagne de faibles vitesses de vent.
Ces vents proviennent du Golfe de Guinée et sont gorgés d’humidité (Figure 4.4). L’arrivée des
premières pluies sur la région est précédée d’une période où la direction du vent alterne NE/SO ; ce
qui caractérise la période de transition saison sèche – saison humide. Le schéma inverse s’observe
pendant la période de transition saison humide – saison sèche.
4.2.3. Température et humidité absolue de l’air
Dans l’atmosphère, la vapeur d’eau est présente essentiellement dans la troposphère et en quan-
tité variable. L’état thermodynamique d’une masse d’air exige la connaissance de sa température
ainsi que son contenu en vapeur d’eau. Le cycle annuel de la température et de l’humidité de l’air
mesurées à Nalohou montre une variabilité saisonnière prononcée (Figure 4.4). La température
moyenne journalière présente l’allure d’une courbe sinusöıdale avec un maximum en période de
transition saison sèche – saison humide (30°C) et un minimum en saison humide (24°C). L’ampli-
tude journalière des températures est réduite en saison des pluies (7°C) par rapport au reste de
2014 90 Ossenatou Mamadou
4.2. Climatologie d’une année à pluviométrie moyenne à Nalohou
Figure 4.3 – Direction instantanée du vent (haut) pour des vitesses des vents supérieures à 1 m.s−1 et
vitesse du vent (bas). Les bandes grisées représentent les amplitudes journalières.
l’année où elle peut atteindre 17°C. La température minimale de l’année est de 17°C et la maximale
de 38°C ; la moyenne annuelle est de 25°C.
L’humidité absolue de l’air varie de façon relativement importante durant les deux phases in-
termédiaires, avec des sauts brusques de qa. En revanche, qa reste remarquablement stable avec de
très faibles amplitudes journalières en saison sèche comme en saison des pluies. Les fortes variations
pendant les phases intermédiaires sont associées à l’alternance des flux de mousson et d’Harmattan
identifiée sur la direction du vent. Les valeurs moyennes y sont respectivement de 4 g.m−3 et 17
g.m−3. Au cours de l’année, l’humidité absolue de l’air varie entre 3 g.m−3 et 20 g.m−3 ; sa moyenne
annuelle est de 13 g.m−3.
Figure 4.4 – Moyenne journalière de la température et de l’humidité absolue de l’air. Les bandes grisées et
bleutées représentent les amplitudes journalières.
4.2.4. Stock d’eau dans le sol et dynamique de la végétation
Le stock d’eau du sol est calculé en intégrant les mesures de profil de la teneur en eau sur une
profondeur de 1 m. Ce stock d’eau indique la quantité d’eau disponible dans la profondeur racinaire
des herbacées annuelles. Les variations saisonnières du stock d’eau (Figure 4.5) sont conditionnées
par l’occurrence des précipitations. Ainsi, le stock augmente à chaque pluie, atteint son maximum
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annuel en saison humide et son minimum en saison sèche. Ce dernier n’est pas nul car il existe une
eau résiduelle absorbée dans la matrice du sol qui est très difficile à mobiliser par les plantes. Après
la dernière pluie de la saison humide, le stock diminue rapidement pendant environ un mois (-2
mm/jour) puis diminue à un rythme plus modéré, le minimum annuel est atteint avant la première
pluie de la saison de l’année.
L’indice foliaire de la végétation (LAI) a été déterminé à partir d’une combinaison des données
du satellite SEVIRI contraintes par les mesures in situ faites par photographie hémisphérique
[Blanchard et al., 2007] selon la méthode de [Weiss et al., 2004]. Le LAI est faible (0,1 m2.m−2)
mais non nul en saison sèche (Figure 4.5) car il intègre non seulement les zones de culture laissées
nues après les brûlis de décembre mais aussi les arbres et arbustes disséminés dans le paysage.
Certaines cultures sont bi-annuelles et participent également au LAI de la saison sèche. En saison
sèche, les arbres perdent leurs feuilles entre décembre et janvier, ce qui se traduit par une baisse
du LAI. Il faut noter que pour une même espèce, tous les individus ne perdent pas leurs feuilles au
même moment ce qui fait qu’il y a toujours des arbres avec des feuilles dans le paysage [Awessou,
2011]. La végétation crôıt dès les premières pluies et le maximum de LAI (2,9 m2.m−2) est observé
fin septembre, un mois avant la fin de la saison des pluies.
Figure 4.5 – Moyenne journalière de l’indice foliaire de la végétation (LAI) (ordonnée de droite) et de
l’humidité du sol sur la profondeur 0 - 1 m (ordonnée de gauche).
4.2.5. Bilan radiatif à la surface
Les flux radiatifs sont les moteurs du bilan d’énergie à la surface. Avec l’humidité des sols, ils
gouvernent la partition énergétique saisonnière des flux de chaleur sensible et de chaleur latente
dans les basses couches atmosphériques. La dynamique annuelle des rayonnements incidents à la
surface, fait intervenir l’inclinaison solaire, l’humidité de l’air, la couverture nuageuse mais aussi
le contenu en aérosols de la couche limite atmosphérique [Guichard et al., 2009]. Quant aux
rayonnements sortants, ils caractérisent l’état thermodynamique de la surface et donc la capacité
de celle-ci à favoriser la convection thermique ou l’évaporation.
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4.2.5.1. Les rayonnements incident et réfléchi de courte longueur d’onde : SWin & SWout
Les rayonnements incident et réfléchi présentent des dynamiques peu marquées avec une am-
plitude journalière importante toute l’année. Les valeurs moyennes annuelles sont respectivement
de 215 W.m−2 et 37 W.m−2. Au cours de l’année SWin varie entre 0 et 840 W.m
−2 ; SWout entre
01 et 132 W.m−2. En saison sèche et pendant la période de transition saison sèche – saison hu-
mide, l’ensoleillement est limité par l’inclinaison des rayons solaires qui sont relativement bas. Cet
effet, associé aux poussières d’aérosols véhiculées par le vent d’Harmattan [Mbourou et al., 1997]
contribuent à une diminution du rayonnement incident de courte longueur d’onde (SWin) qui peut
être importante comparativement au rayonnement potentiel par ciel clair [Allen et al., 1998] (∼ -
25%). La moyenne journalière de SWin est tout de même de 230 W.m
−2 avec un maximum de 810
W.m−2 (Figure 4.6). Le sol sec et nu de Nalohou réfléchit une part importante du SWin, l’albédo
est maximum en fin de saison sèche (0,23) et on y obtient la valeur maximale annuelle de SWout (∼
179 W.m−2). La moyenne journalière de SWout est de 45 W.m
−2 et la plus basse valeur moyenne
journalière observée en saison humide est de 2 W.m−2.
Figure 4.6 – Moyenne journalière des rayonnements incident (a, SWin) et réfléchi (b, SWout) de courte
longueur d’onde ; du rayonnement potentiel par ciel clair (a, Rso - ordonnée de droite) et de
l’albédo de surface (c). Les bandes grisées représentent les amplitudes journalières.
En saison humide, le rayonnement incident de courte longueur d’onde présente des variations
journalières très importantes dues à la présence de l’ennuagement, entre le maximum (300 W.m−2)
et le minimum moyen journalier (33 W.m−2). Dans le même temps, en saison humide, l’albédo est
plus faible car la surface humide est toujours plus sombre après les premières pluies. Lorsque la
végétation se développe, l’albédo diminue légèrement et atteint une valeur moyenne de 0,17. En fin
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de saison humide, l’albédo diminue fortement. Nous suspectons un effet d’ombrage, en particulier
sur le SWout lorsque la végétation est très haute et proche du capteur. Le rayonnement réfléchi
SWout est limité à la fois par un rayonnement incident variable avec l’ennuagement et un albédo
réduit par la croissance de la végétation, il est donc variable mais reste assez faible durant toute
la saison des pluies. Sa moyenne journalière varie de 5 à 45 W.m−2 avec une moyenne de 34 W.m−2.
4.2.5.2. Les rayonnements incident et sortant de grande longueur d’onde : LWin & LWout
Les moyennes journalières des deux rayonnements de grande longueur d’onde présentent des
dynamiques saisonnières plus marquées. Elles sont influencées respectivement par les variations
saisonnières de qa et de Ts (Figure 4.7).
Figure 4.7 – Moyenne journalière des rayonnements incident (a, LWin) et sortant (b, LWout) de grande
longueur d’onde ; (c) de la température de surface modélisée. Les bandes grisées représentent
les min et max journaliers.
Durant la saison sèche LWin est faible, la moyenne journalière minimale de l’année (325 W.m
−2)
est observée en janvier, puis LWin augmente progressivement pour atteindre 400 W.m
−2 vers avril.
Il conserve ensuite cette valeur pendant toute la saison des pluies puis diminue lors de la période
de transition saison humide – saison sèche. La faible valeur du LWin obtenue en saison sèche
s’explique par le beau temps (ciel dégagé exempt de nuages) et le faible contenu en vapeur d’eau
de l’atmosphère. En effet, ce flux radiatif est grandement influencé par la présence de nuages, des
aérosols, du gaz carbonique et la vapeur d’eau dans l’atmosphère. La migration progressive du
flux de mousson sur la zone vers mi-février (Figure 4.3) apporte de l’humidité (Figure 4.4), ce
qui favorise l’augmentation de LWin (Figure 4.7). Cette augmentation est également liée à une
importante émission énergétique provenant des nuages.
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4.2. Climatologie d’une année à pluviométrie moyenne à Nalohou
Le réchauffement de la surface qui s’effectue en saison sèche grâce à l’apport du rayonnement
visible incident SWin (Figure 4.6), entrâıne une augmentation importante de LWout, qui atteint
le maximum annuel de la valeur moyenne journalière (520 W.m−2) vers avril, durant la transition
saison sèche – saison humide. Quand la mousson est bien établie, c’est-à-dire vers mi-juillet après le
saut de mousson, un refroidissement continu de la surface s’observe et les pertes par le rayonnement
grande longueur d’onde deviennent moindres. LWout atteint ainsi un plateau (450 W.m
−2) qu’il
conserve jusqu’à la fin de la saison des pluies. Durant cette période le bilan net de grande longueur
d’onde (LWin – LWout) montre une valeur faible (-25 W.m
−2) alors qu’il est de (-120 W.m−2)
en saison sèche lorsque le LWout est au maximum. Comme la température de l’air, son amplitude
journalière est réduite en saison des pluies.
La dynamique saisonnière de la température de surface modélisée à partir de la méthode des
harmoniques (Eq. 2.14) est similaire à celle de LWout. Elle atteint son maximum annuel (∼ 55°C)
durant la transition saison sèche – saison humide. La pluie isolée du mois d’avril baisse énormément
la température de surface qui descend à 10°C. En saison humide, et après le saut de mousson Ts
est minimale avec peu d’amplitude journalière (0°C < Ts < 20°C).
4.2.5.3. Le rayonnement net Rn
En saison sèche, l’ensoleillement est limité. Or à cette époque de l’année, l’albédo est relati-
vement fort (∼ 0,23) entrâınant une réflexion de près du quart du rayonnement incident par la
surface. De plus les fortes températures de surface (Figure 4.7 c) entrâınent des pertes radiatives
importantes. On observe ainsi le minimum annuel du rayonnement net moyen Rn (∼ 65 W.m−2) en
janvier (Figure 4.8). Pendant la phase de transition saison sèche – saison humide, l’ensoleillement
augmente, la surface s’échauffe au fur et à mesure que la déclinaison du soleil remonte vers le zénith
et émet un flux de grande longueur d’onde (LWout) croissant. En cette saison, LWin est faible car
il y a toujours peu de nuages, le rayonnement net devient de plus en plus fort.
Figure 4.8 – Moyenne journalière du rayonnement net (courbe noire). Les bandes grisées représentent les
min et max journaliers.
Pendant la saison des pluies la surface se refroidit ce qui implique une diminution des émissions
infrarouges, l’albédo de surface diminue avec la croissance de la végétation. Comme au Sahel
ces phénomènes induisent une augmentation de Rn [Samain et al., 2008 ; Timouk et al., 2009].
Pendant cette saison, les fortes variations journalières de Rn sont avant tout dues aux nuages qui
réduisent SWin. Pendant la transition saison humide – saison sèche, l’inclinaison solaire implique
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une diminution de SWin et le retrait du flux de mousson entrâıne une diminution du LWin. La
surface s’assèche et se réchauffe progressivement. Le rayonnement net diminue avant d’atteindre
son minimum en saison sèche.
4.3. Variabilité inter-annuelle et inter-site
Nous analysons maintenant la variabilité inter-annuelle des paramètres présentés ci-dessus sur
quatre ans (2007–2010) et sur les deux couverts. Ces quatre années comportent deux années à
pluviométrie moyenne (2007 et 2008) et deux années excédentaires (2009 et 2010). La question
principale que l’on se pose ici est : la différence de pluviométrie est-elle associée à une
modification des variables météorologiques présentées ci-dessus pendant ces quatre
années ? La deuxième question est : quelle est la différence entre les variables météoro-
logiques mesurées sur les sites de Nalohou (culture/jachère) et Bellefoungou (forêt)
pendant ces quatre années ?. Plus loin (Chapitre 7), on analysera l’impact de cette variabilité
inter-annuelle, en particulier de la pluviométrie et du rayonnement net sur les flux d’énergie à la
surface.
4.3.1. Pluie
En zone soudanienne, la pluviométrie est variable avec des cycles pluri-décennaux qui sont brui-
tés par une variabilité inter-annuelle très forte (Coefficient de Variation CV = 17%) comme le
montre l’indice pluviométrique (Figure 1.3 chapitre 1). Aux années abondantes (1950–1970) ont
succédé des années de sécheresse (-8%) (1970–1990) et depuis 1990, la pluviométrie semble revenir
à des conditions plus humides [Lawin, 2007]. Les années étudiées dans cette thèse sont donc situées
dans la décennie humide, par rapport au cumul moyen sur 50 ans. Parmi les années étudiées, les
années les moins pluvieuses ont le même cumul annuel que ce cumul moyen.
La figure (4.9) montre l’évolution des cumuls pluviométriques enregistrés à la station de Nalo-
hou entre 2007 et 2010. Les premières pluies s’observent généralement à partir de mars mais c’est
à partir de septembre que les cumuls diffèrent fortement. A Nalohou, les cumuls annuels minimum
et maximum observés sur la période de 2007 à 2010 sont respectivement de : 1212 mm en 2007 et
1527 mm en 2010 (Tableau 4.2) ; soit un écart de 300 mm (25% du cumul annuel) entre ces deux
années. A Bellefoungou sur la forêt située à environ 10 km à l’Ouest du site de Nalohou, les 4
années sont également excédentaires, mais avec des valeurs légèrement différentes. Pour résumer,
2007 et 2008 sont deux années moyennes (+8%), et 2009 et 2010 deux années assez excédentaires
(+26% et 30%) par rapport à la moyenne pluviométrique (1190 mm) obtenue pendant 50 ans sur
la zone [Lelay & Galle, 2005]. Il n’y a pas d’année sèche durant ces quatre années.
2014 96 Ossenatou Mamadou
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Figure 4.9 – Cumul des précipitations moyens (1950–2010) et cumul annuel des précipitations des 4 années
étudiées. Les valeurs min et max observées pendant la décennie (2000–2010) sont indiquées
en pointillé.
Tableau 4.2 – Cumul annuel des précipitations enregistrées à Nalohou et Bellefoungou. Les écarts moyens
entre les sites sont calculés par rapport à la moyenne inter-annuelle (1190 mm).
Années Bellefoungou Nalohou Ecart
2007 1358 mm 1212 mm +8%
2008 1360 mm 1213 mm +8%
2009 1624 mm 1484 mm +30%
2010 1465 mm 1527 mm + 26%
4.3.2. Valeurs annuelles
Les variables étudiées : température et humidité de l’air, vitesse et direction du vent mesurées,
composantes du bilan radiatif, stock d’eau et LAI montrent peu de variation entre les quatre
années en valeur moyenne (Tableau 4.3). Le coefficient de variation est inférieur à 3% à l’exception
de la pluie (13%), de la vitesse du vent (9%) du stock d’eau (11%) et du LAI (6%). Toutefois,
on peut détecter un léger signal lié à une atmosphère légèrement plus humide pour les années
abondantes en pluviométrie 2009 et 2010. Cela s’observe sur les moyennes de qa, mais aussi du
V PD et de LWin directement lié à qa. Par contre, il n’est pas possible à ce stade d’identifier si
cette légère augmentation de l’humidité est liée à des processus régionaux ou si elle est due à une
augmentation des échanges entre la surface et l’atmosphère.
Dans les paragraphes suivants nous allons voir comment la variabilité de la pluie joue sur la
dynamique des variables météorologiques et des composantes du bilan radiatif de surface à l’échelle
inter-annuelle.
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Tableau 4.3 – Nalohou : moyenne annuelle des différentes variables météorologiques pour les quatre années étudiées ainsi que leur moyenne inter-annuelle,
leur écart-type et leur coefficient de variation (CV).
Pluie qa Wdir WindS Tair VPD SWin SWout albédo LWin LWout Rn Stock LAI
années mm g.m−3 ° m.s−1 °C kPa W.m−2 W.m−2 - W.m−2 W.m−2 W.m−2 mm m2. m−2
2007 1212 13,5 167 1,3 25,3 1,53 214 37 0,17 392 458 112 118 1,41
2008 1213 13,1 161 1,3 25,3 1,57 215 37 0,17 392 463 107 126 1,23
2009 1484 13,9 165 1,2 25,4 1,47 217 36 0,17 399 462 118 143 1,39
2010 1527 13,6 157 1,1 25 1,48 212 34 0,16 400 462 115 149 1,35
moyenne 1359 14 162 1 25,3 2 215 36 0,17 396 461 113 134 1,35
écart-type 170 0,4 4,4 0,1 0,2 0 2,3 1 0,004 4,2 2,2 4,7 14 0,08
CV (%) 13 3 3 9 1 3 1 3 2 1 0 4 11 6
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4.3. Variabilité inter-annuelle et inter-site
4.3.3. Variables météorologiques
La dynamique saisonnière et inter-annuelle de la température, l’humidité de l’air, la vitesse et la
direction du vent (Figure 4.10) est globalement stable pour les années étudiées. Les cycles saison-
niers décrits précédemment sont globalement reproduits sur les quatre années. Il existe cependant
des différences qui sont soulignées ci-dessous.
Certaines variables comme l’humidité absolue de l’air (Figure 4.11 a) ou la direction du vent
montrent une stabilité inter-annuelle en saison des pluies mais une grande variabilité durant les
périodes intermédiaires. D’autres variables ont une variabilité inter-annuelle plus limitée comme la
température de l’air (Figure 4.11 b). Il est à noter que pour qa comme T , la variabilité inter-annuelle
est grande devant la variabilité inter-site entre Nalohou et Bellefoungou à l’échelle journalière (Fi-
gure 4.11).
La variabilité inter-annuelle observée sur qa en saison sèche et pendant les périodes intermé-
diaires induit des dates de démarrage différentes des quatre saisons suivant les années (Figure 4.12
a) et également des modulations de la durée des différentes saisons (Figure 4.12 b). Les dates de
démarrage de la saison sèche et de la phase de transition saison humide – saison sèche sont relative-
ment constantes sur les quatre années, mais celles des deux autres saisons fluctuent. Ainsi la faible
pluviosité relative de l’année 2008 pourrait être liée à un démarrage tardif des apports d’humidité
pendant la phase de transition saison sèche – saison humide. C’est également le cas pour l’année
2007, bien que la durée de la saison sèche soit inférieure à 50 jours. On peut observer pour cette
année un faux départ de la période d’humidification. En effet on observe (Figure 4.10 c) un flux
important d’humidité en février 2007 avant un retour à des périodes sèches en mars 2007. Ce faux
départ affecte le calcul des dates de fin de saison sèche et de début de la phase d’humidification de
l’atmosphère.
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Figure 4.10 – Variations saisonnière et inter-annuelle des variables météorologiques : (a et b) moyenne
journalière de la pluie à Nalohou et à Bellefoungou, (c) moyenne journalière de l’humidité
absolue de l’air, (d) direction instantanée de l’air pour des vitesses du vent supérieures à 1
m.s−1, (e) vitesse moyenne journalière du vent, (f) température moyenne journalière de l’air
et (g) déficit moyen de vapeur saturante. Les points noirs pour Bellefoungou et les gris pour
Nalohou. Les traits verticaux rouges sur (a) et (b) représentent les dates du saut de mousson.
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Figure 4.11 – Moyenne glissante sur 20 jours de (a) l’humidité absolue de l’air et (b) la température de l’air
à Nalohou (gris) et Bellefoungou pour les quatre années étudiées (2007 à 2010). Les fonds
rose et bleu indiquent les dates moyennes sur quatre ans de la longueur des saisons sèche et
humide.
Figure 4.12 – (a) Date de démarrage de la saison en (DOY) et (b) durée en jour des quatre saisons pendant
les quatre années.
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4.3.4. Stock d’eau et dynamique de la végétation
Le stock d’eau du premier mètre du sol où se trouvent la majorité des racines des plantes an-
nuelles, a une moyenne annuelle qui varie suivant la pluviométrie. La dynamique est également
dépendante des pluies. C’est surtout dans la première partie de la saison des pluies, avant le saut
de mousson que l’augmentation du stock dépend de la répartition des événements pluvieux. On y
voit des différences entre les années (Figure 4.13 b), après le saut de mousson le stock du premier
mètre du sol atteint un niveau important qui varie peu avec les années à Bellefoungou au contraire
de Nalohou ou des valeurs maximales plus importantes s’observent en 2009 et 2010. La décroissance
est également assez comparable sur les quatre années observées.
Le LAI reflète la croissance de la végétation qui est fonction également de la pluie mais avec
un certain lissage. Les différences entre les saisons s’observent surtout durant la première partie
de saison des pluies, car le développement plus ou moins rapide des plantes est déterminé par la
répartition des pluies. Après le saut de mousson, les plantes ont toujours suffisamment d’eau et
leur développement ne change pas beaucoup entre les quatre années observées.
Figure 4.13 – Variation saisonnière et inter-annuelle de (a) l’indice foliaire (LAI) et (b) du stock d’eau du
sol entre 0–1 m (mm) à Nalohou (gris) et Bellefoungou (noir) pour les quatre années étudiées
(2007 à 2010).
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4.3. Variabilité inter-annuelle et inter-site
Figure 4.14 – Variations saisonnière et inter-annuelle des composantes du bilan radiatif à Nalohou (points
gris) et Bellefoungou (points noirs) : (a) moyenne journalière du rayonnement incident de
courte longueur d’onde et du rayonnement potentiel par ciel clair ; (b) moyenne journalière
du rayonnement réfléchi de courte longueur d’onde ; (c) moyenne journalière de l’albédo
de surface ; (d) moyenne journalière du rayonnement incident de grande longueur d’onde ;
(e) moyenne journalière du rayonnement sortant de grande longueur d’onde ; (f) moyenne
journalière du rayonnement net.
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4.3.5. Bilan radiatif de surface
Les rayonnements incidents et réfléchis ont une dynamique saisonnière comparable durant les
quatre années (Figure 4.15). Globalement SWin et par conséquent SWout semble plus faible en
2009 et 2010, les années ou la pluviométrie est plus importante. De même à Nalohou, LWin est
plus important pendant les saisons sèches en 2009 et 2010 comparé aux saisons sèches de 2007
et 2008. C’est la signature d’une atmosphère plus humide pendant cette période pour ces années.
Inversement la signature d’une surface plus chaude les années sèches ne se retrouve pas dans les
observations de LWout. Ces différences semblent se compenser pour le rayonnement net de ma-
nière diverse en fonction des années car les deux années humides ne montrent pas de particularités
comparé aux deux autres (Figure 4.14 f & 4.15). Toutefois, on observe sur la figure (4.15) une
variabilité importante en début de saison des pluies liée en partie à une variabilité du démarrage
des phases de transition entre les saisons sèches et humides.
Figure 4.15 – Moyenne glissante sur 20 jours du rayonnement net à Nalohou (gris) et à Bellefoungou (noir)
pour les quatre années étudiées (2007 à 2010).
4.3.6. Variabilité entre les couverts végétaux
Nous analysons ici les différences relevées entre la zone anthropisée de Nalohou constituée de
mosäıque de jachère/culture et celle de la forêt claire à isoberlinia de Bellefoungou. Ces deux sites
sont distants de 10 km. A cette distance, les pluviométries journalières sont liées mais différentes et
les différences du cumul annuel peuvent atteindre 145 mm (10% du cumul annuel) (Tableau 4.2).
La forêt de Bellefoungou a un cumul supérieur à Nalohou sauf en 2010 (-63 mm).
Les dynamiques des variables météorologiques (Figure 4.10) des deux sites sont remarquable-
ment proches, à l’exception de la vitesse du vent. Le vent a un cycle saisonnier à Nalohou alors
qu’il reste presque stable toute l’année à Bellefoungou. Il faut noter que la mesure du vent se fait à
2 m de la surface du sol à Nalohou et que lorsque la végétation annuelle est haute, la distance entre
le capteur et le haut du couvert diminue pour devenir quasi–nulle en octobre, lorsqu’on observe
le minimum du vent (Figure 4.10 e). Cette diminution de la vitesse du vent en octobre s’observe
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4.3. Variabilité inter-annuelle et inter-site
également, quoique dans une moindre mesure à Djougou, ce qui tendrait à dire que ce n’est pas
qu’un effet de masque de la végétation. Néanmoins ce capteur semble biaisé et dans le reste du
document nous utiliserons la vitesse du vent mesurée à 5 m par l’anémomètre sonique de Nalohou.
A Bellefoungou la vitesse du vent est mesurée sur un mât à 18 m de hauteur, soit environ 4 m
au-dessus de la hauteur moyenne de la canopée (∼ 14 m). Pour ce qui concerne le bilan radiatif,
les différences semblent faibles sur les séries temporelles (Figure 4.14). Toutefois on note des dif-
férences significatives entre les couverts végétaux sur l’albédo (Figure 4.14 c) et le rayonnement
net (Figure 4.15). L’albédo présente un cycle saisonnier différent à Nalohou qui a une végétation
annuelle, et à Bellefoungou où il est mesuré au-dessus d’une clairière et non au-dessus des arbres
(un nouveau capteur a été mis en place à cet effet en 2012). A Nalohou également, les mesures du
rayonnement peuvent être affectées lorsque la végétation est haute. Cependant on note des valeurs
de l’albédo plus faibles à Bellefoungou qu’à Nalohou en saison humide. Cela peut être lié à la
densité de la strate herbacée et à sa capacité d’interception de l’eau de pluie. Pour le rayonnement
net, les différences entre les couverts se trouvent essentiellement en fin de saison des pluies, période
pendant laquelle les mesures à Nalohou ne sont pas complètement fiables.
Les dynamiques temporelles du LAI entre les deux couverts sont évidemment très différentes.
En particulier pour la forêt, le LAI ne descend jamais en-dessous de 1 m2.m2. D’autre part pendant
la saison humide la production végétale des annuelles peut être plus importante que celle des arbres
qui semblent moins sensibles aux variations de la pluviométrie. Les LAI obtenus par télédétection
sont bien corrélés (r2 = 90%) ce qui reflète l’importance du cycle saisonnier pour cette variable
dont la variabilité journalière est faible. Le stock hydrique des deux sites est bien corrélé (r2 =
75%) avec une pente unitaire, mais on observe un décalage systématique de 53 mm en faveur de
Bellefoungou. Sur ce site le remplissage d’eau dans le sol est plus précoce et plus constant après le
saut de mousson que sur la jachère.
L’humidité absolue et la température de l’air sont remarquablement bien corrélées entre les deux
sites (r2 > 94%) (Tableau 4.4) et la pente est pratiquement de 1. Ces variables sont conditionnées
par les conditions atmosphériques plus que par les conditions locales. Les rayonnements SWin et
SWout sont moins bien corrélés (r
2 > 78%) mais la pente est proche de 1 ce qui indique qu’il n’y
a pas de tendance systématique entre les deux sites. L’albédo montre une faible corrélation car on
a vu que sa dynamique est différente sur les deux sites.
Tableau 4.4 – Coefficient de détermination, pente et ordonnée à l’origine de la droite de régression linéaire
entre les sites de Nalohou et Bellefoungou pour les variables météorologiques et les com-
posantes du bilan radiatif à l’échelle journalière sur la période 2007 à 2010. Les différents
coefficients des droites de régression ont été calculés pour un intervalle de confiance égal à
95%.
Coefficients qa T WindS SWin SWout albédo Rn LAI Stock
r2 0,99 0,94 0,50 0,83 0,78 0,39 0,83 0,90 0,75
Pente 0,99 0,98 0,6 0,99 1,05 0,66 0,93 0,91 1,03
Ordonnée à l’origine 0,24 0,16 0,86 -2 -2 0,06 3,5 0,6 53
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4.4. Caractéristiques diurnes moyennes de quelques variables
météorologiques
Dans ce qui suit, est abordée l’analyse des cycles diurnes moyens des variables météorologiques
pour fournir des informations nécessaires à l’analyse des flux d’énergie à l’échelle diurne.
Le cycle diurne apparâıt comme un mode de variabilité fondamental, car les processus atmo-
sphériques présentent des cycles marqués et des couplages importants s’effectuent à cette échelle
[Guichard et al., 2012]. L’étude des cycles diurnes est une étape importante pour améliorer la mo-
délisation du système de mousson africaine [Gounou et al., 2012]. Pour étudier cette échelle, nous
avons regroupé les données de chaque phase du cycle de la mousson pour constituer des journées
composites types représentatives de chaque phase de la saison. Les cycles diurnes moyens de l’année
2009 des principales variables météorologiques sont présentés ci-après ainsi que la température de
surface qui joue un rôle clé dans les flux d’énergie.
4.4.1. Evolution diurne des variables météorologiques
La figure (4.16) illustre les composites des cycles diurnes moyens de la température de l’air,
de l’humidité absolue, du déficit de pression de vapeur et de la température de surface modélisée
par l’équation des harmoniques (Eq. 2.14). Ces variables météorologiques présentent des valeurs
faibles la nuit et élevées le jour excepté l’humidité absolue de l’air qui a un cycle diurne particulier.
Durant le jour, les cycles diurnes de T , Ts, V PD ne sont pas symétriques et atteignent leurs maxima
journaliers entre 13 h et 15 h. En saison sèche et humide, qa n’a pas de cycle diurne, contrairement
aux périodes de transition. Son maximum journalier est observé le matin entre 7 h et 10 h30.
Cette augmentation matinale de qa est liée aux intrusions de masse d’air humide provenant de
la troposphère qui affectent la couche limite atmosphérique jusqu’à la surface [Pospichal et al.,
2010 ; Doukoure, 2011]. Enfin on observe que le cycle de V PD est nettement inférieur en saison
des pluies où il ne dépasse pas 2 kPa.
Si on compare maintenant les deux sites, les nuits sont globalement plus frâıches sur le site
de forêt de Bellefoungou que sur la mosäıque de culture/jachère de Nalohou (Figure 4.16 a) en
particulier entre 0 h et 6 h. Pour le reste de la journée, les températures de l’air sont bien phasées
quelle que soit la saison et atteignent la même valeur maximale. Le déficit de vapeur saturante
dans cette tranche horaire est également plus faible à Bellefoungou qu’à Nalohou. Les températures
de surface des deux sites sont déphasées. La température de surface maximale est atteinte plus
tard à Bellefoungou. Pendant la phase d’humidification de l’atmosphère, la température de surface
présente une amplitude très importante liée à l’absence d’eau et de végétation sur le sol et à
l’absence d’aérosols pendant cette saison. L’humidité absolue de l’air a un cycle journalier peu
variable en saison sèche et humide. En saison sèche, l’humidité absolue de l’air de Bellefoungou
est légèrement inférieure à celle de Nalohou alors qu’en saison humide elle est supérieure à celle de
Nalohou. Pendant les phases de transition, qa présente un cycle diurne typique de l’alternance du
flux de mousson et d’Harmattan, en particulier pendant la phase d’humidification de l’atmosphère.
Le flux de mousson apporte de l’humidité la nuit et qa augmente au petit matin. Pendant la journée,
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4.4. Caractéristiques diurnes moyennes de quelques variables météorologiques
le développement de la convection mélange cette humidité de basse couche avec l’air sec en altitude
et qa diminue. Aucune différence notable n’est observée sur les deux sites.
Figure 4.16 – Cycles diurnes moyens de : (a) température de l’air, (b) humidité absolue de l’air, (c) déficit
de vapeur saturante, (d) température de surface modélisée à Nalohou (trait plein) et à Belle-
foungou (pointillé) pendant la saison sèche (rouge), phase d’humidification de l’atmosphère
(noire), saison humide (bleue) et phase assèchement de l’atmosphère (grise) de l’année 2009.
4.4.2. Evolution diurne des composantes du bilan radiatif de surface
Les cycles moyens des composantes du bilan radiatif sont tracés sur la figure (4.17). Les cycles
du SWin et SWout sont symétriques, contrairement à ceux du LWin et LWout qui sont phasés
avec les cycles diurnes de la température de l’air et du sol. Pour le SWin sur les deux sites, les
maxima moyens diurnes sont obtenus en milieu de journée (12 h) et varient entre ∼ 700 W.m−2
pendant les saisons sèche et humide à ∼ 800 W.m−2 pendant les phases de transition. Ces valeurs
sont très proches sur les deux sites qui reçoivent en moyenne le même ensoleillement. En revanche,
les maxima du SWout sont plus forts à Bellefoungou, ils varient entre ∼ 100 W.m−2 en saison
humide à 150 W.m−2 pendant la phase d’humidification de l’atmosphère. Le LWin présente des
valeurs faibles en saison sèche et élevées en saison humide avec une amplitude de 50 W.m−2 sauf en
saison humide où elle est plus faible. Le rayonnement sortant de grande longueur d’onde présente
des amplitudes journalières trois fois plus élevées ∼ 150 W.m−2 que le LWin. Les valeurs les plus
élevées sont observées pendant la phase d’humification de l’atmosphère quand le sol est encore nu.
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Chapitre 4: Eléments de climatologie de la zone soudanienne
Figure 4.17 – Cycles diurnes moyens des rayonnements incident (a) et réfléchi (b) de courte longueur
d’onde et des rayonnements incident (c) et sortant (d) de grande longueur d’onde pendant la
saison sèche (rouge), phase d’humidification de l’atmosphère (noire), saison humide (bleue)
et phase assèchement de l’atmosphère (grise) de l’année 2009 à Nalohou (trait plein) et
Bellefoungou (pointillé).
4.5. Conclusion
La combinaison de l’humidité absolue de l’air et de la direction du vent nous a permis de définir
deux seuils d’humidité absolue de l’air (6 et 16 g.m−3) permettant d’identifier quatre saisons. Cette
section a fourni une analyse descriptive des cycles saisonniers, inter-annuels et diurnes des variables
météorologiques et des composantes du bilan radiatif dans la région soudanienne du Nord Bénin.
L’analyse a été effectuée sur quatre années et sur deux végétations contrastées de cette région.
Le cycle saisonnier est caractérisé par une saison sèche et une saison humide séparées par deux
phases de transition. Pendant la saison sèche et la saison humide, la température et l’humidité
absolue de l’air présentent peu de variations. Pendant la saison des pluies, les rayonnements de
courte longueur d’onde contribuent principalement à la variabilité du bilan radiatif de surface.
Le maximum annuel de température s’observe pendant la phase d’humidification de l’atmosphère
cöıncidant avec le maximum du rayonnement incident de courte longueur d’onde. Il faut noter
que, le maximum annuel du rayonnement net est observé pendant la phase d’assèchement de
l’atmosphère.
La variabilité inter-annuelle est forte pendant les phases de transition entre saisons pour les
qa et pendant la saison des pluies avant le saut de mousson pour le stock hydrique et l’indice
foliaire de la végétation. Peu de différences existent entre les moyennes journalières des variables
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4.5. Conclusion
météorologiques sur les deux couverts. A l’échelle diurne, on remarque que les différences entre les
deux sites s’observent principalement pendant les nuits pour la température de l’air, et pendant le
jour pour l’humidité absolue de l’air. Dans la suite, nous nous intéressons à la variabilité des flux
d’énergie et de vapeur d’eau à différentes échelles.
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Chapitre 5
:::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::
Flux d’énergie et caractéristiques de
surface d’une zone cultivée en climat
soudanien : dynamiques saisonnière et
diurne
:::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::
Résumé
Les flux de chaleur latente et de chaleur sensible sont des acteurs clefs dans la dynamique de la mousson
ouest africaine. Cependant, peu d’observations à long terme de ces flux de surface sont disponibles pour
documenter ces processus et évaluer leur impact sur le cycle de l’eau et de l’énergie à l’interface surface –
atmosphère. Cette étude analyse une année de données de flux turbulents de l’atmosphère, mesurées avec la
technique d’eddy covariance, sur une zone cultivée au nord du Bénin (Afrique de l’Ouest). Le site d’étude
fait partie de l’observatoire hydro–météorologique AMMA – CATCH. La partition des flux a été étudiée à
travers la fraction évaporative (EF ) et le rapport de Bowen (β) aux échelles saisonnière et diurne. Enfin, la
conductance de surface (Gs) et le coefficient de découplage (Ω) ont été calculés et comparés aux modèles
spécifiques de résistance de sol nu et de la conductance de la végétation.
Quatre saisons contrastées ont été identifiées et caractérisées avec leurs cycles diurnes composites. Les
résultats montrent des variations saisonnières contrastées des flux de chaleur latente et de chaleur sensible
liées aux modifications des conditions atmosphérique et de surface. Pendant la saison sèche, le flux de chaleur
sensible est prépondérant (β ∼ 10) ; un taux d’évapotranspiration faible mais significatif a été mesuré (EF
= 0,08), attribué aux arbustes, probablement alimentés par la nappe phréatique. Pendant la saison humide,
après le saut de mousson, les conditions de surface affectent peu la fraction évaporative qui atteint un régime
stable (EF = 0,75) ; le flux de chaleur latente est prépondérant et le rapport de Bowen d’environ 0,4. Durant
les transitions saison humide – saison sèche et saison sèche – saison humide, la fraction évaporative et le
rapport de Bowen sont fortement variables dépendant des forçages atmosphériques ou de la réponse de la
surface vis-à-vis des événements pluvieux. Le découplage complet de la surface et de l’atmosphère n’est
jamais observé en 2008 (0 < Ω < 0,6) ; ce qui suggère un mélange systématique de l’écoulement de l’air
provenant de la canopée avec la couche limite de surface, quelles que soient les conditions atmosphériques
et la hauteur de la végétation.
L’approche de modélisation montre un bon accord entre la résistance du sol nu observée et celle obtenue
avec le modèle de Sakaguchi. La conductance de la canopée a été également bien reproduite avec le modèle
de stomate de Ball – Berry. Nous avons également montré que la température de la surface a une grande
amplitude saisonnière et diurne et joue un rôle majeur dans tous les processus de surface. En conséquence,
une modélisation fiable de la température de surface est cruciale pour représenter correctement les bilans
d’eau et d’énergie de cette région.
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Abstract. Latent and sensible heat surface fluxes are key fac-
tors of the western African monsoon dynamics. However,
few long-term observations of these land surface fluxes are
available; these are needed to increase understanding of the
underlying processes and assess their impacts on the energy
and water cycles at the surface–atmosphere interface. This
study analyzes turbulent fluxes of one full year, measured
with the eddy covariance technique, over a cultivated area
in northern Benin (western Africa). The study site is part
of the long-term AMMA–CATCH (African Monsoon Multi-
disciplinary Analysis–Coupling of the Tropical Atmosphere
and Hydrological Cycle) hydrological observatory. The flux
partitioning was investigated through the evaporative frac-
tion (EF) and the Bowen ratio (β) at both seasonal and daily
scales. Finally, the surface conductance (Gs) and the de-
coupling coefficient () were calculated and compared with
specific bare soil or canopy models.
Four contrasting seasons were identified and character-
ized by their typical daily energy cycles. The results pointed
out the contrasting seasonal variations of sensible and la-
tent heat fluxes due to changing atmospheric and surface
conditions. In the dry season, the sensible heat fluxes were
largely dominant (β ∼ 10) and a low but significant evapo-
transpiration was measured (EF = 0.08); this was attributed
to a few neighboring bushes, possibly fed by the water ta-
ble. During the wet season, after the monsoon onset, sur-
face conditions barely affected the evaporative fraction (EF),
which remained steady (EF = 0.75); the latent heat flux was
dominant and the Bowen ration (β) was about 0.4. During
the dry-to-wet and wet-to-dry transition seasons, both EF
andβ were highly variable, as they depended on the atmo-
spheric forcing or the response to isolated rains. A com-
plete surface–atmosphere decoupling was never observed
in 2008 (0< < 0.6), which suggests a systematic mix-
ing of the air within the canopy with the atmospheric sur-
face layer, irrespective of the atmospheric conditions and the
vegetation height.
Modeling approaches showed a good agreement of soil re-
sistance with the Sakaguchi bare soil model. Canopy conduc-
tance was also well reproduced with the Ball–Berry stomata
model. We showed that the skin surface temperature had a
large seasonal and daily amplitude, and played a major role in
all the surface processes. Consequently, an accurate model-
ing of the surface temperature is crucial to represent correctly
the energy and water budgets for this region.
1 Introduction
Since the pioneering work of Charney (1975), numerous
studies have confirmed the effects of the continental surface
on climate; in particular, they have focused on the major
importance of surface–atmosphere exchanges over western
Africa (Eltahir, 1998; Koster et al., 2004; Parker et al., 2005;
among others). These interactions impact the frequency of
the rainy events in the Sahel (Taylor and Lebel, 1998) and
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their location (Taylor et al., 2012). On the seasonal scale,
Philippon and Fontaine (2002) suggested that the Guinean
rainy season affects the following Sahelian rainy season sev-
eral weeks later, through a hypothesized continental-scale,
water content memory effect, but this is still an open question
(Douville et al., 2006). The influence of the vegetation activ-
ity on the monsoon dynamics has been evidenced by model-
ing studies (Xue and Shukla, 1993; Zeng et al., 1999; among
others), but very few observations support these results.
In western Africa, the population growth rate (2.57 %) is
one of the most significant in the world (UN, 2011). The pop-
ulation has increased by a factor of four from 1950 to 2010
in this region, and is expected to double by 2050 according
to the UN’s most highest projection (UN, 2011). This pop-
ulation growth results in a continuous conversion of natural
vegetation areas into cultivated area (CSAO, 2012; Judex et
al., 2009). In northern Benin (study region), cropland cov-
ers 22 % of the landscape area (Judex et al., 2009) and is in
continuous expansion. This change in land use may induce a
modification of the dynamics of water and energy exchanges
between the continental surface and the atmosphere. Conse-
quently, studies based on observation data sets are needed in
this region to increase knowledge on the processes driving
the partitioning of water and energy at the continental sur-
face, and to estimate the impacts of land cover changes on
these surface atmosphere exchanges.
The western African climatic gradient, spreading from the
Sahel to the north (∼ 600 mm rainfall per year) to the Suda-
nian zone (∼ 1200 mm) and the Guinean coast to the south,
induces contrasts in the surface energy budget dynamics. Due
to this regional contrast, specific studies have to be made on
the various subdomains. For the Sahel, a few eddy covariance
data sets of surface–atmosphere exchanges are available and
their analyses have improved the understanding of the Sa-
helian surface behavior; these include data sets of savannah
dynamics and functioning (Kabat et al., 1997; Monteny et
al., 1997), coupled energy and water cycle dynamics (Ramier
et al., 2009), and energy partitioning variability and upscal-
ing (Timouk et al., 2009). A few studies made in the Suda-
nian climate region are also reported in the literature. Mauder
et al. (2007) have analyzed eddy covariance data over a fal-
low bush in Nigeria during a three-week period, focusing on
the energy balance closure issues. The first long-term mea-
surements in savanna ecosystems covering periods of more
than one year were made by Bagayoko et al. (2007), who
analyzed the partitioning of the available energy in turbu-
lent fluxes, and Brümmer et al. (2008), who examined car-
bon dioxide uptake rates. Lothon et al. (2008) and Lohou
et al. (2010) focused on the impact of entrainment on ob-
served turbulent characteristics at the surface. Finally, Schüt-
temeyer et al. (2006) in Ghana and Guyot et al. (2009, 2012)
in Benin have studied the energy partitioning of aggregated
fluxes using scintillometry. They showed that the partition of
the available energy reached a constant regime during the wet
season. Guyot et al. (2009) provided evidence that dry sea-
son evapotranspiration was linked to water table discharge;
this result was further supported by recent hydrological stud-
ies (Descloitres et al., 2011; Séguis et al., 2011; Richard et
al., 2013).
None of these studies explicitly related the energy parti-
tioning to the surface characteristics, but all of them em-
phasized the need for long time series of reference flux
data over different land covers, in order to obtain a compre-
hensive understanding of the functioning of these climate-
sensitive ecosystems in relation to climate variability. Boone
et al. (2009) also pointed out the need for observation data
set in order to assess the ability of land surface models to cor-
rectly simulate the western African water and energy balance
at regional scale.
In the framework of the AMMA campaign (Redelsperger
et al., 2006), the AMMA–CATCH (African Monsoon Multi-
disciplinary Analysis–Coupling of the Tropical Atmosphere
and Hydrological Cycle) an observation system was designed
to document the long-term impacts of climate and environ-
mental changes on the hydrological cycle. It provided a con-
sistent set of meteorological (including surface fluxes), hy-
drological, and biophysical data sets, covering various vege-
tation types over contrasting sites, ranging from 9.5 to 17◦ N
in latitude (Lebel et al., 2009).
This study focuses on the analysis of a full year of eddy
covariance surface flux measurements, collected for a culti-
vated area on the southern AMMA–CATCH site, located in
the Sudanian climate region in northern Benin (Fig. 1). The
objectives of this paper are threefold: (1) to document the
seasonal and daily variations of latent (LE) and sensible (H )
heat fluxes over a crop field in this Sudanian region; (2) to
analyze and quantify the energy partitioning as a function of
surface characteristics at the seasonal and daily timescales;
(3) to evaluate the ability of standard parameterizations to
reproduce the daily and seasonal dynamics of the evapotran-
spiration in this specific tropical site, as these parameteriza-
tions are implemented in land surface models.
2 Material and methods
2.1 Study area
The Nalohou site is located in northern Benin (Fig. 1). In this
region, the rainfall regime is driven by the seasonal migration
of the intertropical convergence zone (ITCZ), with 90 % of
the annual rainfall falling in seven months (April to October),
and a mean rainfall amount of 1190 mm (1950–2002) (Lelay
and Galle, 2005).
The landscape is rather flat, with a local slope of about
3 %, overlying a metamorphic crystalline bedrock. The main
soils are ferric lixisols (Faure and Volkoff, 1998). The
textural properties of the surface soil layer correspond to
loamy sand with high permeability, whereas the underlying
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Fig. 1.Localization of the study area in western Africa. Blue lines are the 700, 1400 and 2100 mm isohyets computed from ground observa-
tions between 1950 and 2010. They define the different western African climate areas: Sahelian, Sudanian and Guinean climates.
weathered bedrock contains deep clayey layers with high re-
tention properties (De Condappa et al., 2008).
The flux tower was installed near the Nalohou village
(lat. 9.74◦ N, long. 1.60◦ E, 449 m a.s.l). It is located in a
cultivated area which consists of crops alternating with fal-
lows. The flux tower has been installed in an herbaceous fal-
low parcel, surrounded by small fields (< 1 ha) with a large
variety of rain-fed annual crops (cassava, yam, maize, and
groundnut, Fig. 4). Crop rotation is the main farming practice
in the area. Fallow areas are commonly covered by scattered
shrubs, overlaid by a dense herbaceous layer during the wet
season. The herbaceous layer usually starts growing in April
after the first rains and reaches its maximum height (up to
2.5 m) in October. Controlled fire is a traditional practice in
Benin; the vegetation (mainly the herbaceous layer) is burnt
between November and February, when the soil and vegeta-
tion are dry. Hence, during the dry season, the soil is bare for
about five months. Isolated trees (with height< 10 m), fre-
quently encountered in fields and fallows (agroforestry con-
text), are present in the neighborhood of the flux tower. Such
a mixed fallow-field landscape with sparse trees is typical of
the northern Benin region.
The water table depth at the tower site is close to the sur-
face and varies, on average, between 1.5 m in September and
3 m in June (L. Séguis, personal communication, 2012). The
Ara stream, bordered by a riparian forest, flows 250 m north
from the tower. A so-called “bas-fond” (seasonally clogged
headwater area, Séguis et al., 2011) is located 70 m west-
ward. For westerly winds, this area can be included in the
flux tower footprint, and thus, it can contribute to the fluxes
measured at the tower site. Although this is not the main wind
direction, this situation has to be considered to interpret some
flux measurements.
2.2 Instrumentation and data processing
The meteorological variables (wind speed and direction, air
temperature and humidity, and the four components of sur-
face radiative budget) were measured at a 2 m height; the
rainfall was measured with a tipping-bucket rain gauge. The
ground measurements included soil temperature (−10,−20,
and−40 cm) and average soil moisture between 5 and 30 cm.
All the measurements were recorded at a 30 min time step.
The sensor characteristics are reported in Table 1. The veg-
etation height was monitored at a 10-day time step under
the flux tower and at 10 locations in its surrounding area.
The leaf area index (LAI) time series is a combination of
satellite LAI products (CYCLOPE, MODIS, SEVIRI), con-
strained by in situ measurements derived from hemispheri-
cal photographs based on the method proposed by Weiss et
al. (2004).
The eddy covariance system used in this study con-
sisted in a fast-response three-dimensional sonic anemome-
ter (CSAT3, Campbell Sci., Logan (UT), USA) and a fast-
response open-path infrared gas analyzer (LI-7500, LI-COR,
Lincoln (NE), USA). They were installed at 4.95 m above
the ground, and measured 3-D wind speed, temperature, wa-
ter vapor and CO2 concentration at a 20 Hz sampling rate
(Table 1).
Half-hourly averages of sensible (H ) and latent heat (LE)
fluxes were calculated according to theoretical Eqs. (1)
and (2) using the CarboEurope protocol (Aubinet et al.,
1999), whereρ is the air density (kg m−3), Cp the heat capac-
ity at constant pressure (J kg−1 K−1), λ the latent heat of va-
porization (J g−1), T ′ the air temperature fluctuation (K),q ′
the absolute humidity fluctuation (g m−3), andw′ the vertical
wind speed fluctuation (m s−1).
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Table 1. Instrumentation of Nalohou site. All the measurements were recorded at a 30 min time step.
Parameter (unit) Sensor Height Accuracy Sampling
a.g.l. rate
Air temperature (◦C) Vaisala WXT510 2 m ±3 % 10 s
Capacitive ceramic
Relative humidity (%) Vaisala WXT510 2 m ±3 % [0–90 %], 10 s
Capacitive thin film polymer ±5 % [90–100 %]
Wind speed (m s−1) and Vaisala WXT510 2 m ±0.3 m s−1 10 s
direction (◦) Ultrasonic anemometer ±3◦
Short wave radiation incoming Kipp and Zonen CNR1 2 m±10 % for daily 10 s
and outgoing (W m−2) Pyranometer sums
0.305< λ< 2.8 µm
Long wave radiation incoming Kipp and Zonen CNR1 2 m±10 % for daily 10 s
and outgoing (W m−2) Pyrgeometer sums
5< λ< 50 µm
Rainfall (mm) Précis Mécanique ABS3030 1.2 m 0.5 mm pulse
Tipping-bucket rain gauge
Soil temperature (◦C) Campbell Sci. T107 −0.1 m < ±0.2◦C 10 s
Thermistor −0.2 m
−0.4 m
Volumetric soil moisture Campbell Sci. CS616 −0.1 m ±2.5 % 10 s
(cm3 cm−3) Water content reflectometer −0.2 m
Sensible heat flux (W m−2) Campbell Sci. CSAT3 4.95 m < ±4.0 cm s−1 (u, v) 20 Hz
3-D sonic anemometer < ±2.0 cm s−1 (w)
Latent heat flux (W m−2) LI-7500 4.95 m 0.0047 ppt H2O 20 Hz
Open-path gas analyzer
H = ρ Cpw′ T ′ (1)
LE = λw′ q ′ (2)
The data were processed with the EdiRe software (ver-
sion 1.5.0.28, University of Edinburgh). The procedure in-
cluded despiking and a double rotation of 3-D wind speed
to nullify the vertical wind velocity (Kaimal and Finnigan,
1994; Aubinet et al., 1999). Sonic air temperature was cor-
rected for changes in air humidity and pressure (Schotanus
et al., 1983) and for variations in air density due to water va-
por (Webb et al., 1980). Time lag corrections were applied
to account for time delay between air samples from the sonic
anemometer and the gas analyzer. Finally, corrections for fre-
quency response were made in order to account for flux un-
derestimation due to instrument separation and the scale fil-
tering of each sensor (Moore, 1986).
The records corresponding to rainy events and to the
30 min following the end of the rain were excluded from
the analyses to avoid artifacts due to the high sensitivity of
the hygrometer to raindrop extinction (Culf et al., 2004). Fi-
nally, the records were filtered using the nonstationarity cri-
teria suggested by Mauder and Foken (2004). These tests
filtered out the periods in which the flux magnitude or the
wind direction varied too much within the 30 min averaging
time-step.
The data sets were analyzed on seasonal and daily
timescales. Daily averages were computed to characterize the
seasonal cycle. Meteorological variables were averaged over
the 00:00–24:00 UTC period, whereas surface characteris-
tics, such as evaporative fraction, Bowen ratio and surface
conductance, were averaged between 10:00 and 14:00 UTC
each day.
The analysis of daily cycles focused on four 15-day pe-
riods (named P1 to P4) for which composite daily cycles
were computed. These four periods were selected for their
quasi-steady-state thermodynamic conditions, and the quasi
absence of rain (except during the wet season), to ensure a
good quality of the eddy covariance data. These periods have
the same number of days, which make their statistical char-
acteristics as comparable as possible. The data screening and
filtering procedures described previously eliminated the fol-
lowing: 4 % ofH and 5 % of LE in P1, 20 % ofH and 37 %
of LE in P2, 35 % ofH and 55 % of LE in P3, and 25 % of
H and 30 % of LE in P4.
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2.3 Diagnostic tools for data quality control
2.3.1 Footprint analysis
The definition of the area that contributed to the measured
fluxes (the so-called “footprint” area) was an important
step in characterizing the representativeness of the measured
fluxes. The flux footprint may be defined as “the contribution,
per unit emission, of each element of a surface area source to
the vertical scalar flux measured at a given height” (Horst
and Weil, 1992). Among numerous footprint approaches de-
veloped in the past decades (Horst and Weil, 1992; Hsieh et
al., 1997, 2000; Schmid, 2002; Kljun et al., 2004), the sim-
ple analytical Hsieh 1-D model (Hsieh et al., 2000) with a
2-D extension (Detto et al., 2006) was chosen because of its
explicit formulation of a 2-D diffusive footprint calculation.
The footprint model was applied to the half-hourly flux data
to obtain a succession of 2-D distribution functions of the
area contributing to the sensible heat flux. In this study, in
order to take into account the strength of the source, we cal-
culated time average footprints, weighting each 30 min foot-
print by the corresponding sensible heat flux.
With this definition, the average footprint area mainly rep-
resents daytime periods, as nighttime sensible heat fluxes
are low. This approach gives a good extension of the av-
erage footprint area for water flux sources, but is not rep-
resentative of CO2 fluxes for which night contributions are
as important as day contributions. The roughness length (z0)
and the displacement height (d) used to compute the foot-
print extension have been derived from the vegetation height
using the Brutsaert formulation (d = 0.67· hveg). The linear
relationship between the roughness length and the vegeta-
tion height was inferred from local eddy covariance data
(z0 = 0.17+ 0.097· hveg). The high residual roughness (0.17)
results from the remaining roughness during the dry season
(yam bumps and sparse bushes).
2.3.2 Energy balance
The energy balance closure is an independent and efficient
diagnosis to check the consistency of scalar fluxes measured
by an eddy covariance system (Aubinet et al., 1999). Accord-
ing to the surface energy budget, Eq. (3) compares the avail-
able energy (Rn − G) with the sum of turbulent fluxes.
Rn − G = H + LE (3)
Rn is the net radiation (W m−2), andG the ground heat flux
(W m−2). The net radiation was calculated from measured
incoming and outgoing short- and longwave radiations. The
soil heat flux was estimated from soil temperature and mois-
ture profiles using the harmonic method (Guyot et al., 2009),
which is based on the estimation of the heat diffusion coef-
ficient from the soil temperature at two depths. The thermal
conductivity was computed using the measured soil moisture
and the volumetric heat capacity of soil and water.
2.4 Diagnostic tools to characterize surface processes
2.4.1 Derivation of surface parameters
The surface conductance,Gs, (m s−1) quantifies the abil-
ity of the soil or the canopy to transfer water to the atmo-
sphere. It was calculated from flux measurements using the
Penman–Monteith inverted relationship (Eq. 4), whereGa
(m s−1) is the aerodynamic conductance, computed accord-
ing to Eq. (5),1 (Pa K−1) is the slope of the saturation curve,
γ (Pa K−1) is the psychrometric constant, VPD (Pa) is the
vapor pressure deficit, andβ =H/LE is the Bowen ratio, de-
fined as the ratio of the sensible to the latent heat flux.
Gs =
[
1
Ga
(
1
γ
β − 1
)
+
ρ CpVPD
γ (Rn − G)
(β + 1)
]−1
(4)
Ga =
u2∗
u
ϕH
ϕm
(5)
In Eq. (5), u∗ is the friction velocity,ϕm and ϕH are the
Businger–Dyer stability functions (Businger et al., 1971).
Following Jarvis and McNaughton (1986), the decoupling
coefficient was calculated with Eq. (6). This coefficient
varies between 0, when the vapor deficit in the vicinity of the
surface equals the vapor deficit in the atmosphere (coupling
conditions), and 1, when the vapor deficit near the surface is
imposed by the surface itself (decoupling conditions).
 =
1/γ + 1
1/γ + 1 + Ga/Gs
(6)
Finally, the evaporative fraction, EF, which represents the
fraction of the available energy that is converted into evap-
otranspiration, was calculated with (Eq. 7).
EF =
LE
H + LE
(7)
All these diagnostic variables were computed at a half-hourly
time step and were used to build composite diurnal cycles.
Midday averages (10:00–14:00 UTC) were also computed to
analyze the annual cycle.
2.4.2 Surface conductance models
The observed conductance is the combination of aerody-
namic, soil, stomata and roots conductance. To analyze these
respective contributions to the observed evapotranspiration
dynamics in this specific tropical site, different conductance
models were considered, for evaporation as well as for tran-
spiration. During the dry and dry-to-wet seasons, when the
soil is entirely bare, the bare soil resistance models proposed
by Sellers et al. (1992), Lee and Pielke (1992), and Sak-
aguchi and Zeng (2009) were used to evaluate the ability of
these models to capture the behavior of bare soil conductance
in tropical conditions. During the wet season, the transpi-
ration processes were modeled with the Ball–Berry stomata
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Fig. 2. Seasonal variation of meteorological variables: daily average (black line) and daily range (grey shaded areas) of(a) precipitation,
(b) absolute humidity,(c) 30 min instantaneous wind direction,(d) wind speed,(e)air temperature,(f) vapor pressure deficit (VPD),(g) soil
water content in the 0–30 cm layer (left axis) and Leaf Area Index (LAI) (right axis). The rose and blue shaded areas highlight the dry and
wet season, respectively, according to the absolute humidity (qa) criterion (see text). The vertical bars delimit the four studied periods.
conductance model, as described by Collatz et al. (1992) for
C4 vegetation. More details about this model can be found in
chapter 8 of the CLM4 technical note (Thornton, 2010). A C4
grass was chosen for stomata characteristics. The required at-
mospheric (air temperature, precipitation, humidity) and sur-
face (LAI, soil moisture) forcings are those presented further
in Fig. 2. The photosynthetically active radiation (PAR) was
calculated as a fraction (0.5) of the observed incoming short-
wave radiation for both sunlit and shaded leaves. The leaf
temperature was assessed from the outgoing longwave radi-
ation measurements using the Stefan–Boltzmann law and a
0.97 emissivity for leaves.
3 Results and discussion
3.1 A contrasting seasonal cycle
Figures 2 and 3 illustrate the 2008 annual cycle of the atmo-
spheric forcing, the surface conditions and the components
of surface the radiative budget. These figures show a succes-
sion of wet and dry seasons separated by two dry-to-wet and
wet-to-dry transition periods, typical of this Sudanian cli-
mate. These four seasons, driven by the monsoon cycle, are
characterized by highly contrasting atmospheric and surface
conditions which lead to contrasting dynamics of the sensible
and latent heat fluxes. Different authors (Sultan and Janicot,
2003; Lothon et al., 2008) have shown that the zonal wind
and the water vapor mixing ratio (WVMR) can be used to
define the seasons. In this study, the absolute humidity (qa)
was preferred to WVMR to delimit the seasons because it
was directly measured by the gas analyzer; we verified that
this criterion did not change drastically the delimitation as
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Fig. 3. Seasonal variation of radiation: daily average (black line) and daily range (grey shaded areas) of(a) the net shortwave radiation
(SWnet),(b) the net longwave radiation (LWnet) and(c) the surface albedo. The rose and blue shaded areas highlight the dry and wet
seasons, respectively. The vertical bars indicate the four studied periods (same as Fig. 2).
compared to the previous methods. The dry (qa< 6 g m−3)
and wet (qa> 16 g m−3) seasons are represented by rose and
blue shaded areas, respectively, in Figs. 2, 3, 6 and 10. The
four seasons are described in the next section together with
four 15-day periods that were chosen to characterize the at-
mospheric conditions and the surface response characteris-
tics prevailing during each of these stages of the monsoon
cycle. In this study, we focused on the net longwave and
shortwave radiations, but more details on the four compo-
nents of the radiative budget can be found in Kounouhéwa et
al. (2013).
3.1.1 Dry season and period 1
The dry season (rose area in Fig. 2) was characterized by a
steady, lowqa and dry north-easterly Harmattan wind that
consisted of a light to moderate breeze (mean 2.4 m s−1),
bringing dry air (qa< 5 g m−3; VPD∼ 2.3 kPa). The sur-
face conditions were dry and the soils remained bare as no
rain occurred. The water content in the 30 cm top layer was
∼ 0.04 cm3 cm−3 (Fig. 2g). In the Sudanian climate region,
these steady dry conditions usually last less than two months
(January–February, Fig. 2).
During the first 15-day period (P1) from DOY 18 to 32
(18 January to 1 February), typical of the dry season, the
daily mean air temperature was 23◦C (Fig. 2e, Table 2). The
net shortwave radiation (SWnet, Fig. 3a) was low (maxima at
∼ 666 W m−2) – firstly because the aerosols brought by the
Harmattan wind reduced the incoming shortwave radiation,
and secondly because the dry bare soil conditions induced a
high surface albedo (∼ 0.19, Fig. 3c). The longwave radia-
tive budget (LWnet) was negative all year long (Table 2), cor-
responding to an energy loss. During period P1, these strong
energy losses were associated with low atmospheric water
contents and high surface temperatures (Fig. 2b and e). The
minimum, maximum and mean LWnet values were, respec-
tively, −235,-65 W m−2, and−118 W m−2. The sum of short
and longwave radiative budgets resulted in low net radiation
values.
3.1.2 Dry to wet season and period 2
The “moistening transition season” (from dry to wet sea-
son) was characterized by monsoon flux intrusions. South-
westerly winds brought moist air from the ocean at night,
whereas north-easterly conditions prevailed during the day
as shown in (Fig. 2c) where the wind direction abruptly alter-
nated from north to south during the daily cycle. The night-
time advection of moist air (content as high as 18 g m−3) in
the lowest levels of the atmosphere by south-westerly winds
is one of the atmospheric signatures of the moistening sea-
son. These wet layers were mixed with the whole boundary
layer during the following day, when the convection devel-
oped and the dry, north-easterly conditions prevailed (Lothon
et al., 2008). These peculiar dynamical conditions are due to
the large-scale daily ITCZ oscillations and the vertical devel-
opment of the boundary layer (Pospichal et al., 2010; Lohou
et al., 2010). This leads to a gradual, although irregular, in-
crease of the absolute humidity, responsible for the observed
day-to-day variability (Fig. 2b). During this period, a few iso-
lated but heavy rainfalls were observed, triggering the devel-
opment of the vegetation.
The second 15-day period (P2), from DOY 57 to 71
(26 February to 11 March), has been defined as typical of
the moistening season. The P2 period captured the whole
dry-to-wet air humidity (qa) variability, since its daily mean
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oscillates between 5 and 15 g m−3 (Fig. 2b). The surface and
radiative conditions were similar to those of period P1; the
surface was still bare and dry, with albedo values close to 0.2
(Fig. 3c), and the maximum value of the net shortwave radia-
tion was only slightly higher than that observed in P1. LWnet
remained strongly negative, even though it increased in com-
parison to P1, meaning that the surface was still warm at this
period of the year (Fig. 3b).
3.1.3 Wet season and period 3
The wet season was characterized by a moist, southerly, mon-
soon flow. The wind direction was well established to be at
240◦. According to the definition proposed by Sultan and
Janicot (2003), the monsoon onset occurred on 22 June 2008.
Rainfall frequency increased after the onset because of a
higher occurrence of mesoscale convective events. During
this season, the absolute humidity was remarkably stable
(∼ 18 g m−3) with a low day-to-day variability (Fig. 2b). The
wet season ended when northerly wind conditions returned.
The P3 period, from DOY 189 to 203 (7 to 21 July),
was chosen to be after the monsoon onset. Nine rainy
days were observed during this 15-day period, in which
97 mm of rainfall accumulated. The high soil water con-
tent (∼ 0.12 cm3 cm−3, Fig. 2g) favored the development of
the herbaceous layer (LAI∼ 1.5 m2 m−2, Fig. 2g). The net
shortwave radiation shows a strong day-to-day variability
(Fig. 3a). These variations were related to changes in cloud
cover, which reduced the incoming shortwave radiation. Be-
cause of the vegetation cover and the wet state of the sur-
face, the albedo reached values lower than in the dry sea-
son (∼ 0.15, Fig. 3c) and the outgoing shortwave radiation
was reduced. In turn, the surface cooling reduced the out-
going longwave radiation and thus increased the net long-
wave radiation, which reached its highest mean daily value
(−37 W m−2, Fig. 3b, Table 2). During period P3, the range
of variation of the daily air temperature was lower than 10◦C,
with a daily mean of about 24◦C. These wet conditions cor-
responded to a low atmospheric demand (the mean daily
VPD was 0.6 kPa, Fig. 2f).
3.1.4 Wet to dry season and period 4
At the end of the rainy season, when almost no rain occurred,
the crops were harvested and the remaining senescent an-
nual vegetation was burnt mid-November. The soil surface
began to dry but was not completely dried out (Fig. 2g). The
wind direction changed (∼ 70◦) but south-westerly condi-
tions were observed from time to time; these brought mois-
ture and sometimes rainfall.
The P4 period, from DOY 298 to 312 (24 October to
7 November) was chosen to be 7 days after the last rainy
event of the wet season. The mean air temperature was close
to that of the wet season (25◦C, Table 2), but the daily range
was larger (17◦C). In this period, the vegetation height was
at its yearly maximum, but the senescence phase had be-
gun, as shown by the decrease in LAI (Fig. 2g). Thus, the
albedo reached its lowest yearly value (∼ 0.13, Fig. 3c). The
net shortwave radiation increased (mean daily maximum of
760 W m−2) for two reasons: albedo decrease and clear-sky
conditions (Fig. 3a). The net longwave radiation increased
slightly (daily mean of−67 W m−2), as the surface dried and
the surface temperature increased.
3.2 Data quality control
3.2.1 Spatial representativeness of the eddy covariance
measurements
In the study area, the landscape is composed of small fields
interspersed with areas of natural vegetation. For such a con-
text, a footprint analysis is necessary to characterize the
representativeness of the measurements. Figure 4 presents
the average footprint (as defined in Sect. 2.3.1) for each
selected period, superimposed on a Google Earth image
(April 2010). Each isocontour represents the area contribut-
ing to 25, 50 and 75 % of the observed sensible heat flux,
respectively. One has to keep in mind that our averaging pro-
cedure favors daytime footprints which extend to typically
70 m upwind. The method gives less importance to night-
time footprints, which can extend up to 750 m upwind. Dur-
ing period P1 (Fig. 4a), the measurements were likely af-
fected by shrubs upwind. The riparian forest located to the
north of the site (which appears at the top of Fig. 4a) was far
enough away and did not significantly influence the measure-
ments. During this period, the footprint extension was lim-
ited to 70 m. During period P2 (Fig. 4b), the wind direction
varied considerably, but the footprint mainly remained over
bare soil areas. Although daytime winds were mainly north-
easterly winds, south-westerly night winds also significantly
contributed to the footprint, as this wind direction lasted after
sunrise. Thus, the “bas-fond” area (seasonally clogged head-
water area, see Sect. 2.1), which is surrounded by trees, was
partly included in the footprint. During this period, southerly
winds were also observed from time to time. For these con-
ditions too, some isolated trees likely contributed to the mea-
sured fluxes. During period P3 (Fig. 4c), the wind direction
changed to the south-west. A 0.6 m high herbaceous layer
had grown almost everywhere around the flux station in such
a way that most of the shrubs were overlaid by grass, and the
turbulent flows were only disturbed by some isolated trees.
Finally, during period P4 (Fig. 4d), the vegetation was high
(∼ 2.5 m) and the roughness length (0.4 m) and the displace-
ment height (1.6 m) increased accordingly. For these vege-
tated conditions, the footprint areas were reduced by a factor
of two compared with the one for P1, and the contributing
areas were much closer to the sensors.
The contributions of fallows or annual crops to 75 % of
the footprint area were respectively 87, 87, 77, and 97 %
for periods P1, P2, P3, and P4. However, the measurements
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Fig. 4. Average footprint corresponding to each of the four selected periods superimposed over a Google Earth image (April 2010). Each
isocontour delimits the area contributing to 25, 50, and 75 % of the measured sensible heat flux, respectively. The corresponding wind
rose is shown in each plot for three wind speed classes: 0–2 m s−1 (red), 2–4 m s−1 (orange) and 4–6 m s−1 (yellow). (a) P1 (18 January–
1 February);(b) P2 (26 February–11 March);(c) P3 (7–21 July) and(d) P4 (24 October–7 November).
were slightly more affected by the surrounding trees dur-
ing period P3. From these analyses, we considered that the
flux measurements presented below to be representative of
the cultivated areas (mixed fields and fallows) for the four
studied periods.
3.2.2 Energy balance closure
The energy balance closure was computed for the whole year
and for the four 15-day periods. Scatter plots of (LE+ H )
vs. (Rn − G) are shown in Fig. 5. At the 30 min timescale, the
determination coefficientr2 ranged from 0.90 to 0.97, which
indicated that most of the variability in the observed turbu-
lent fluxes can be explained by the available energy. Consid-
ering the whole year (Fig. 5a), the coefficient of the linear
regression (0.84) indicated 16 % of nonclosure, which corre-
sponded to an underestimation of (H + LE) as compared to
(Rn − G). However, the energy balance closure varied, de-
pending on the period of the year. During period P1, the de-
termination coefficient was the highest (97 %), but the slope
of the regression line was higher than 1 (1.1). This was due
to midday values for which the (H + LE) was larger than
(Rn − G). This suggests an underestimation of the available
energy, which can be explained by dust deposits on the ra-
diation sensor. The sensor opacity impacts the net radiation,
mostly when the sun is high in the sky. For values lower than
250 W m−2, the available energy and the turbulent fluxes
were well correlated. However, the turbulent fluxes could
be affected by errors that were not detectable. The uncer-
tainty on the sensible heat flux for period P1 was estimated
to ±8 %, as the ratio of the standard deviation of the resid-
uals (linear regression in Fig. 5b) divided by the maximum
value ofH .
During period P2, the slope of the regression line was 1.04,
suggesting a good balance closure (Fig. 5c). The increased
scattering for large (Rn − G) values was partly due toRn
measurements that were again partly affected by dust since
the sensor had not been cleaned since the middle of the
period. The uncertainty on turbulent fluxes for this period
was±16 %.
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Fig. 5. Energy balance closure for the whole year(a) and
the four studied periods:(b) P1 (18 January–1 February);
(c) P2 (26 February–11 March);(d) P3 (7–21 July) and(e) P4
(24 October–7 November). The numbers of available half-hourly
data which have been used to compute the regression line were
11 180, 673, 408, 293 and 444, respectively, for the whole year, P1,
P2, P3, and P4.
For the last two periods, P3 and P4 (Fig. 5d and e), the
regression coefficient was significantly lower than 1, indi-
cating a strong (−25 to −20 %) underestimation of turbu-
lent fluxes. Because of systematic power shortages during the
night, which stopped the gas analyzer until 09:00 UTC in pe-
riod P3, the low values of turbulent fluxes (< 200 W m−2) in
Fig. 5d only corresponded to evening fluxes. These evening
turbulent fluxes were larger than the available energy. A sim-
ilar pattern was observed for period P4. However, morn-
ing values were available for P4, which produced a typical
out-of-phase pattern (figure-eight-shaped), shown in Fig. 4d.
This may be due to the vegetation cover, which acted as
a buffer and induced a time shift in the daily peak of the
soil heat flux. As a result, some hysteresis or asymmetry ap-
peared. However, this canopy storage accounts for one or two
tens of W m−2, which does not explain the observed order of
magnitude (∼ 100 W m−2) of the nonclosure. Previous stud-
ies have shown that secondary circulations seriously affect
the eddy covariance flux measurements and thus may con-
tribute to the unclosed energy balance, in particular above
heterogeneous terrains (Inagaki et al., 2006; Kanda et al.,
2004; Steinfeld et al., 2007). In our climatic context, Lo-
hou et al. (2010) showed that the entrainment at the top of
the boundary layer affected the entire boundary layer down
to the surface. We argue that such a situation cannot explain
the energy imbalance observed in P3 and P4 because entrain-
ment impacts have been identified at night during transition
periods when northern and southern wind conditions alter-
nated. During the day, convective situations dominated and
the thickness of the boundary layer remained large (2 km)
as shown by Doukouré (2011). Thus, considering that the
net radiation was unbiased during these two periods (sensor
cleaned by rain), the three other energy budget terms cumu-
lated the imbalance proportionally to their absolute values.
Although imperfect, the energy balance closure presented
in this study was similar or better than what was commonly
found with the eddy covariance method in previous studies
(Wilson et al., 2002), especially in the western African re-
gions (Mauder et al., 2007; Bagayoko et al., 2007; Brümmer
et al., 2008; Ramier et al., 2009; Timouk et al., 2009). In
conclusion, we considered the consistency and quality of the
various flux components to be satisfactory.
3.3 Seasonal and daily dynamics of energy budget terms
The annual cycle of the four energy budget components is
shown in Fig. 6. The shaded grey areas show the large daily
amplitude. One can notice the low values of the net radiation
in dry season (< 500 W m−2). The sensible heat fluxH over
bare soil had a rather steady behavior, similar to the net radi-
ation. The daily mean,Rn, and the peak value reached 80 and
330 W m−2, respectively. During the wet season,Rn was as
high as 800 W m−2, but had a large day-to-day variability due
to the cloud cover; the average sensible heat flux was half the
value of the previous season. Then,H increased slowly at
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Fig. 6.Seasonal variation of energy fluxes: daily average (black line) and daily range (grey shaded areas) of(a) net radiation (Rn), (b) sensible
heat flux (H ), (c) latent heat flux (LE) and(d) soil heat flux (G). The rose and blue shaded areas highlight the dry and wet seasons,
respectively. The vertical bars indicate the four studied periods (same as Fig. 2).
the end of the wet season when vegetation dried and rainfall
stopped. The latent heat fluxes, LE, had an opposite behav-
ior with very low values during the dry and transition sea-
sons, and high values during the wet season (daily maximum
values up to 450 W m−2). The soil heat flux showed a wide
daily amplitude, but the daily average remained close to zero.
When rainfall occurred on hot soil surface (DOY 95, Fig. 6d),
sharp drops in the ground heat fluxes were observed; these
negative values corresponded to a rapid release of energy that
fed evaporation processes.
In light of the energy fluxes time series, each period from
P1 to P4 was well representative of the corresponding sea-
son. This is illustrated in Fig. 7 where box plots of mid-
day (10:00–14:00 UTC) sensible heat fluxes were compared
for each period and each season. The median value of pe-
riod P1 was slightly higher than for the whole dry season
(+20 W m−2), but the difference was less than 7 % of mid-
day value. The sensible heat flux variability during P2 was
largely reduced in comparison to the whole moistening sea-
son because a period without any rainy event was chosen.
Nevertheless, the median value of P2 was close to the sea-
sonal median value. For the period P3, sensible heat fluxes
were at their lowest daily values as also shown in Fig. 6b. Fi-
nally, the drying season was hardly captured with a single 15-
day period because climatic and surface conditions changed
greatly during this transition season. To summarize, P1 and
P2 (P3) represented the highest (lowest) sensible heat flux
regime, while P4 was only representative of the beginning
of the wet-to-dry transition season with decaying herbaceous
vegetation. Although it cannot be generalized to the entire
wet-to-dry season, the P4 period characterizes a long-lasting
surface drying episode, with vegetation in senescent phase,
which can be useful for both the parameterization and the
evaluation of land surface models.
The following paragraphs focus on the four 15-day peri-
ods, and more precisely on the daily cycles ofRn, H , LE
andG. In order to draw robust conclusions, daily compos-
ites of each energy budget term have been computed. They
are reported in Fig. 8a–d. Table 2 regroups daily statistical
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Fig. 7. Box plots of midday sensible heat flux (H ) for the four
studied periods (red) and the full corresponding season (black).
Each box represents the median, the 25th, and the 75th quartiles;
the whiskers indicate the maximum and the minimum values of
H . Period P1 (18 January–1 February); period P2 (26 February–
11 March); period P3 (7–21 July) and period P4 (24 October–
7 November).
characteristics including daily means, min and max daily val-
ues and their respective standard deviation for each period.
For period P1 (Fig. 8a),Rn shows a “bell-shaped” pat-
tern typical of clear-sky conditions. However,Rn reached
a low daily maximum (442± 29 W m−2) due to the high
aerosol concentration brought by the Harmattan wind, the
strong surface albedo (∼ 0.2), and the large surface temper-
ature amplitude (18–50◦C) (not shown). The minimum was
−96± 7 W m−2, and the maximum value was reached just
before noon because of large LWnet amplitude that increased
until 13:30 UTC and reached−170 W m−2 (Fig. 3b). During
this period,G was in phase with the daily course of the net
radiation. It ranged between−88± 6 W m−2 at night, and
174± 11 W m−2 just before noon (Table 2). Despite the high
surface temperature and hence the high temperature gradient
in the soil,G was limited by the low thermal conductivity
of the dry soil (0.56 W m−1 K−1). During nighttime,G did
not compensateRn entirely, and negative sensible heat fluxes
were observed (−26± 10 W m−2). During daytime, the sen-
sible heat fluxH was also bell-shaped, but shifted slightly af-
ter noon. As the surface was hot and dry, the available energy
was mainly converted intoH , which reached its maximum of
326± 40 W m−2 at 12:30 UTC. It remained positive one hour
later thanRn since the atmospheric stability systematically
became positive at 18:00 UTC during this period as shown
in Fig. 9a. By contrast, LE was low but nonzero, although
the soil was bare and the surface was dry. Its daily maxi-
mum value was 17± 4 W m−2. This nonnegligible amount
of evapotranspiration may have originated from the transpira-
tion of shrubs and sparse trees, located northward as shown in
the footprint analysis (Fig. 4a). However, the slight decrease
observed in the 0–30 cm soil water content during this period
(Fig. 2g) suggests a possible contribution of soil evaporation.
The P2 period is rather similar to period P1, since the soil
was still bare. During the P2 period no rainfall occurred and
air and surface temperature increased, which increased the
time shift between the sensible heat flux and the net radiation.
At night, the absolute sensible heat flux was lower because
of weaker wind and the weaker absolute temperature gradi-
ent (see Fig. 14d and Sect. 3.5). Changes in wind direction
and moisture supply from night monsoon flow did not affect
surface processes, but increased the day-to-day variability of
the energy fluxes since the footprint explored all the direc-
tions around the sensor (Fig. 4b). This is particularly obvious
on latent heat flux statistics (Table 2). However, the slight in-
crease of LE could be attributed to an increase in shrub ac-
tivity. Indeed, Seghieri et al. (2009) have shown that in Suda-
nian climate region, shrub flowering is probably linked to the
rise of air temperature, which occurs from February to May
in the study region. Bearing in mind that flowering involves
a significant activity, this means that shrubs should have a
higher transpiration activity in P2 and could also explain the
increase in latent heat flux between P1 and P2. Thus, the la-
tent heat flux was low (Fig. 8b) but not null in the dry season
on our site, even if the soil surface remained dry.
During P3 (Fig. 8c), the occurrence of rainfalls changed
both atmospheric and surface conditions dramatically. The
soil remained wet due to regular rainfalls and the annual
vegetation was well established. As a consequence, the sur-
face temperature (not shown) had a low daily amplitude (25–
32◦C) and the net radiation was lower (−37± 13 W m−2)
for the entire night until 06:00 UTC, as compared to the
previous periods. The cloud cover was lower in the after-
noon than in the morning, and the maximum dailyRn was
observed at 13:00 UTC. The daily cycle ofRn directly af-
fected turbulent fluxes, which exhibited the same midday
shape. The surface conditions were favorable to LE, which
was the main consumer of the available energy. LE peaked at
259± 58 W m−2. However, sensible and ground heat fluxes
were nonnegligible, with respective maximum daily values
of 103± 38 W m−2 and 88± 35 W m−2. It was also quite
surprising to observe positive latent heat fluxes in the evening
until midnight (Fig. 8c) (no LE observation was available
later in the night). As (w′ q ′) covariance was always positive,
this was not attributed to flux corrections. During the night,
the stability was slightly positive (0.1± 0.1), which charac-
terized a near-neutral surface layer (Fig. 9c). This process
may be fed by the release of energy stored into the ground
since available energy is positive until midnight (i.e.Rn > G
in Fig. 8c). Mauder et al. (2007) also observed positive latent
heat fluxes at night in Nigeria, which were attributed to the
advection of dry air over a wet surface. However, in our case
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Fig. 8.Composite diurnal cycle of the energy budget components for the four periods:(a) P1 (18 January–1 February);(b) P2 (26 February–
11 March);(c) P3 (7–21 July) and(d) P4 (24 October–7 November). Net radiation (Rn, red), sensible heat flux (H , green), latent heat
flux (LE, blue), soil heat flux (G, black) and the residual of the energy balance equation (Res =n − G − H − LE, grey); the grey brackets
represent the residual standard deviation.
the positive latent heat fluxes during nighttime were not at-
tributable to dry air advection as no changes in wind direction
were observed during P3. Incomplete stomata closure during
the night in C4 species can occur in response to a water-vapor
deficit, temperature, or water or nutrient availability (Caird
et al., 2007), any of which can induce nighttime transpiration
(Snyder et al., 2003). Nevertheless, stomatal conductances
have to be directly measured to confirm this assertion and to
quantify the transpiration contribution observed in the latent
heat fluxes at night.
During P4, clear-sky conditions prevailed again, but the
net radiation rapidly decreased (Fig. 6a) because of the lower
solar radiation at his period of the year. In addition, the sur-
face temperature increased, which lowered the longwave net
radiation (Fig. 3b). The daily cycle ofRn reached its max-
imum at noon (625± 78 W m−2) as well as the other terms
of the energy budget. During this period, the soil and vege-
tation were drying, and the daily maximum of the latent heat
flux was continuously decreasing (Fig. 6c). At night, LE fell
to zero one hour afterRn turned negative. This behavior is
different from the previous period P3 because night stability
(Fig. 9d) was near unity in P4 while it was near neutral during
period P3. The daily dynamics ofG showed a two-hour delay
in the morning in comparison toRn. This explains the out-of-
phase pattern already observed on the energy budget closure
(Fig. 5e). We assumed that this phase shift was caused by the
height of the vegetation layer (2.5 m), which induced a delay
in soil surface warming, whereas turbulent fluxes and net ra-
diation followed the dynamics of the skin temperature of the
top of the canopy (Santanello and Friedl, 2003). However,
one has to remember that, as the surface conditions changed
during this season, little generality can be derived from the
analysis of this P4 period.
3.4 Characterization of surface processes
In this section, the energy partitioning is analyzed and dis-
cussed with classical synthetic variables such as the evapo-
rative fraction, the Bowen ratio and the surface conductance,
in order to identify specific functioning characteristics of this
Sudanian cultivated area and to derive useful parameters for
land surface modeling.
3.4.1 Energy partitioning and surface characteristics
The midday average evaporative fraction (10:00–14:00 UTC)
(EF) is presented in Fig. 10a for the examination of the
seasonal variations in energy partitioning related to sur-
face conditions. Two contrasting surface behaviors were
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Fig. 9. Box plots of composite Monin Obhukov Stability at Nalohou site during(a) period P1 (18 January–1 Feruary);(b) period P2
(26 February–11 March);(c) period P3 (7–21 July) and(d) period P4 (24 October–7 November). Each box represents the median and the
25th and 75th quartiles; the whiskers indicate the maximum and the minimum values of the stability.
identified. During the dry season, from January to the end of
February, very low evaporation occurred (EF = 0.08); during
this period, the soil was bare and dry (Fig. 2g). By contrast,
EF remained high (close to 0.75) and steady in the second
part of the wet season, for 4 months as from the monsoon
onset (22 June 2008; DOY 174). In this period, the soil water
content exceeded 0.12 cm3 cm−3 and EF was not affected by
the soil water content or the vegetation development.
Between these two periods, EF was highly variable in re-
sponse to isolated rainfall events, which usually occur dur-
ing the transition periods. These events induce large fluctu-
ations in soil water availability and vegetation stress, which
drive the vegetation development in the dry-to-wet period.
The dynamics of EF associated with isolated rainfall events
are clearly illustrated in Fig. 10a; the heavy rainfall that oc-
curred on DOY 325 (20 November 2008) over bare soil and
after the vegetation burning resulted in an instantaneous in-
crease of EF from 0.2 to 0.75, followed by a 10-day decrease.
A more detailed analysis of the surface response and recov-
ery associated with rainfall events is presented in Lohou et
al. (2013) for all AMMA–CATCH flux sites.
The Bowen ratio plotted on the same graph (Fig. 10a)
shows the opposite behavior. The decrease ofβ starting
around DOY 30 (30 January 2008) is interpreted as the signa-
ture of the transpiration of the ligneous vegetation, in a period
where neither rain nor change in soil moisture was observed.
Indeed, the maximal value ofβ was phased with the renewal
of trees or shrubs leaves (Seghieri et al., 2009), and the in-
crease in LE was synchronous with leaf development.
The observed conductance,Gs, and the decoupling fac-
tor, , are plotted in Fig. 10b for the whole year. During
the dry season, when the soil was bare,Gs was less than
1 mm s−1 and the decoupling factor was almost null, mean-
ing that surface and the atmosphere were coupled. Because
of the high instability of the surface layer near the ground, the
mixing imposed the atmospheric water vapor deficit to the air
layer close to the ground surface. After the monsoon onset
(as from DOY 174), when the vegetation had grown enough
and the soil moisture no longer limited the vegetation activ-
ity, the canopy conductance reached 20 mm s−1 with a max-
imum value of about 30 mm s−1. These values are consistent
with the usual values for crops, as observed by Bagayoko et
al. (2007) in Burkina Faso. The decoupling factor was still far
from unity and remained below 0.7. This means that a full
decoupling between the atmosphere and the canopy water
vapor deficit was never observed, even when the vegetation
was fully developed; the atmosphere was unstable enough to
mix the air inside the canopy with the boundary layer. At the
end of the wet season, the decrease of soil moisture and LAI
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Fig. 10.Midday (10:00–14:00 UTC) average of(a) evaporative fraction (EF) (black circle – left axis), Bowen ratio (β) grey points – right
axis); (b) surface conductance (Gs) (black circle – left axis) and decoupling coefficient () (grey points – right axis). The rose and blue
shaded areas highlight the dry and wet seasons, respectively. The vertical bars delimit the four studied periods (same as Fig. 2).
Fig. 11.Midday (10:00–14:00 UTC) evaporative fraction (EF_moy)
versus midday surface conductance (Gs) for the whole year (grey)
and for the four periods. P1: 18 January–1 February (red); P2:
26 February–11 March (orange); P3: 7–21 July (blue) and P4:
24 October–7 November (green).
resulted in a simultaneous decrease of both the conductance
and the decoupling factor.
To analyze the sensitivity of the energy partitioning to the
surface conditions along the annual cycle, the relationship
between EF andGs at midday was plotted in Fig. 11. The
graph shows that EF was highly influenced by the surface
conductance whenGs values were lower than 10 mm s−1, as
observed for periods P1, P2 and P4. By contrast, EF was no
longer driven by the surface conditions whenGs was higher
than this threshold value, as observed in the P3 period, and
more generally after the onset; the evapotranspiration was
Fig. 12.Daily cycle of evaporative fraction (EF) for the four periods
(same as Fig. 11).
only driven by the atmospheric demand and by the available
solar radiation.
3.4.2 Daily cycle of the evaporative fraction (EF)
The composite daily cycle of EF from 06:00 to 18:00 UTC
(Fig. 12) shows a typical “concave up” shape with a mini-
mum around 12:00 UTC. In the morning before 09:00 UTC,
EF is noisy because negative sensible or latent heat fluxes
can lead to low values of the sum (H + LE), which leads to
large EF values.
During periods P1 and P2, EF was very low and showed
negligible differences during the day, except at sunrise and
sunset. Although clear in Fig. 8a and b, the time shift ob-
erved on the sensible heat fluxes has no marked effect on
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Fig. 13.Daily cycle of the(a) surface conductance (Gs), (b) water vapor deficit (VPD),(c) aerodynamic conductance (Ga) and(d) tempera-
ture gradient between surface and air (Ts− Tair) for the four periods P1: 18 January–1 February (red); P2: 26 February–11 March (orange);
P3: 7–21 July (blue); and P4: 24 October–7 November (green).
the daily increase of EF (Fig. 12). In period P3, EF in-
creases continuously during daytime from 09:00 UTC (0.69)
to 16:00 UTC (0.80). Gentine et al. (2007) extensively stud-
ied EF and simulated an increase of EF at the end of the
afternoon due to a thermal inversion into the canopy, when
the temperature of the vegetation was greater than that of the
soil. Such inversions, characterized by EF> 1, were not re-
ally observed in Nalohou except very late in the afternoon
(18:00 UTC) during P3. This diurnal increase in EF was bet-
ter explained by Gentine et al. (2012), who also showed
that it can be due to a time shift between sensible and la-
tent heat fluxes. Such a time lag was observed in period P3
when the maximum value of the latent heat flux was observed
later than that of the sensible heat flux. Such a behavior re-
sulted from a slower increase of the surface temperature in
the morning as compared to the increase in the net radia-
tion. This shift was caused by the high evapotranspiration
rate during period P3, which attenuated the diurnal range of
the sensible heat flux. During period P4, the diurnal cycle
of EF shows a pronounced but typicalU shape, resulting in
the afternoon from the rapid decrease in the sensible heat
flux before 18:00 UTC (Fig. 8d) because of the rapid radia-
tive cooling (see Fig. 13d) and the subsequent stratification
(Fig. 9d).
In order to analyze the flux partitioning and the surface
control on evapotranspiration more precisely, the average
daily cycles of aerodynamic (Ga) and soil/canopy (Gs) con-
ductance were plotted in Fig. 13 for the four periods. For pe-
riods P1 and P2 the soil was bare,Ga was quite similar except
between 02:00 and 06:00 UTC (Fig. 13c), andG was very
low all day long (< 01 mm s−1) as already discussed. During
the wet period (P3),Ga had the same daily magnitude as it
did during preceding periods and reached 90 mm s−1. How-
ever,Ga remained as high as 30 mm s−1 during the night.
This means that the atmospheric resistance to vapor trans-
fer was low at night during this period, and thus that turbu-
lent surface–atmosphere exchanges, enhanced by wind shear,
were possible, as shown in Fig. 8c for LE. During period P3,
when the vegetation was fully developed, the daily cycle of
Gs was clearly dissymmetric, with higher values in the morn-
ing (nighttime values were not available). For period P4 (wet-
to-dry transition),Ga at midday was much higher than in the
other periods, due to a higher roughness length when herba-
ceous vegetation was high. In this period,Ga was also the
lowest during the night because of higher stability (Fig. 9d).
The surface conductance,Gs, of the senescent vegetation was
high (24 mm s−1) in the morning (07:00 UTC) and similar to
the one observed in P3, but it decreased rapidly. It was four
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Fig. 14.Observed bare soil resistance (rsoil) vs. 5 cm soil moisture
(θ ) (black dots), and Lee and Pielke (1992) (dashed line), Sellers et
al. (1992) (dash dotted line), and Sakaguchi and Zeng (2009) (with
curvature parameterw = 5, thin line) soil resistance models.
times lower than in P3 at 09:00 UTC; the middayGs value
was much lower (3 mm s−1) than during period P3.
Hereafter, the surface conductance observations were
compared to modeling results of specific processes such as
bare soil evaporation and canopy transpiration. The aim of
this comparison is to identify the respective contributions
of aerodynamic, soil, stomata, and roots conductances, and
to check the ability of standard models to reproduce these
observations.
3.5 Evaluation of surface conductance models
The surface conductance is the sum of the canopy and the
bare soil conductances, which have specific formulations and
may account for different water vapor deficits. For bare soils,
the surface water vapor conductance is mainly limited by the
soil resistance (rsoil), which depends on the soil moisture,
whereas the canopy conductance is regulated by more com-
plex photosynthetic processes, soil water availability, etc. We
took advantage of the contrasting surface conditions found
on our experimental plot to explore the soil resistance (rsoil)
behavior when the soil was bare at the beginning of the year.
The canopy conductance was assessed when the vegetation
had grown, and can be modeled by a “big leaf” approach
(Jarvis and McNaughton, 1986). For the Nalohou site, these
conditions were achieved in the second part of the rainy sea-
son. During this period, light extinction in the vegetation
cover prevented significant soil evaporation.
The soil resistance (rsoil = 1/Gs) for bare soil conditions,
computed from Eq. (4), was plotted against the surface soil
moisture measured at 5 cm depth in Fig. 14. The soil re-
sistance increased rapidly when the soil moisture reached
the residual saturation (0.02 m3 −3). For higher surface soil
moisture, between 0.02 and 0.15 m3 −3, it decreased fol-
Fig. 15. Temporal variations of observed (crosses) and modeled
(grey line) surface conductance, (Gs), for three typical days in the
wet season (11 to 15 September). The red crosses show the observa-
tions selected for further analysis. The blue vertical lines represent
the rainy events, and the dashed line the surface temperature (right
axis).
lowing a power law, as observed by previous authors (van
de Griend and Owe, 1994; Aluwihare and Watanabe, 2003).
The rsoil modeling laws proposed by Sellers et al. (1992),
Lee and Pielke (1992), and Sakaguchi and Zeng (2009) were
superimposed in Fig. 14. It can be seen that Sellers’ formu-
lation overestimatesrsoil for all soil moisture values. Thus,
this model will systematically underestimate bare soil evap-
oration. Similarly, the Lee and Pielkersoil function underes-
timates evaporation, but for low soil moisture values only.
The Sakaguchi and Zeng function fits much better with the
data. However, none of these models were able to reproduce
the high values of the bare soil conductance observed for dry
conditions, when the soil matric potential was high, but this
would only slightly affect the simulation of bare soil evap-
oration since very little water is available at the surface for
these conditions.
The dynamics of the surface conductance (Gs) for vege-
tated surface conditions (wet season) was simulated with the
Ball–Berry stomata conductance model (Collatz et al., 1992),
and compared toGs estimated from the observations. The
period considered spans from DOY 189 to DOY 313 and in-
cludes P3. Three typical days in the wet season have been
chosen to illustrate the observed and simulatedGs dynam-
ics in relation to rainfall (Fig. 15). During these three days,
Gs was well simulated in the second half of the day, but
largeGs peaks were observed after the rainy events (12 and
14 September), and also in the morning whereas no rain oc-
curred the day before (13 September). As these peaks were
not simulated by the Ball–Berry stomata conductance model,
we hypothesized that they were caused by evaporation of ei-
ther intercepted water or dew deposits; these processes were
not accounted for in the conductance model. Unfortunately,
as eddy covariance data were not available in the morning
during period P3, the systematic dew deposition cannot be
assessed during this period.
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Symmetric (12 September) and dissymmetric daily pat-
terns of simulatedGs were observed (Fig. 15) with higher
values in the morning (13 September). This dissymmetric
shape was also observed during one of the 15-day periods, P3
(Fig. 13). As stated by Collatz et al. (1992), a temperature-
induced limitation of photosynthesis can occur when the tem-
perature of the vegetation is higher than 30◦C. This temper-
ature, calculated from longwave radiations, was frequently
higher than 30◦C in the early afternoon in P3 and P4 (not
shown). Associated with the evaporation of intercepted wa-
ter, we concluded that these high temperatures were respon-
sible for the higherGs values in the morning as compared
to the afternoon observed on Fig. 13a for periods P3 and P4.
The model seems to reproduce this effect well.
To quantify the ability of the Ball–Berry model to simulate
the conductance beyond these 3 days, the observed vs. simu-
latedGs values were plotted for the whole vegetated period
(Fig. 16). To remove dew or rainfall effect, the three hours af-
ter sunrise and the six hours after rainfall have been excluded
from the analysis. Figure 16 shows that the conductance was
satisfactorily simulated (r2 = 0.92) by the Ball–Berry model
with the default C4 grass parameter set. Then we can con-
clude that the Latent heat flux was mainly supplied by tran-
spiration. The temperature effect was also well reproduced
and has to be taken into account in SVAT (soil–vegetation–
atmosphere transfer) modeling. Any SVAT simulation pro-
ducing a biased leaf temperature will also simulate a biased
evapotranspiration rate. In particular in this Sudanian region,
the daytime leaf temperature varies around the most efficient
temperature limitation (∼ 30◦C). Thus the photosynthesis
regime is often close to its maximum, and any negative or
positive bias in the leaf temperature will lead to an underes-
timation of the canopy conductance, and thus of the transpi-
ration.
4 Conclusions
The paper analyzes a one-year surface energy budget data
set, collected in 2008 over a cultivated area in northern Benin
(western Africa). To the authors’ knowledge, this is the first
time an entire seasonal cycle of surface fluxes was analyzed
for this Sudanian region. The study shows a contrasting be-
havior of all the energy budget components, depending on
the phases of the rainy season.
In the dry season (January–February), the mean daily sen-
sible heat flux (72 W m−2) represented 92 % of the available
energy because of prevailing bare soil conditions. A low but
persistent latent heat flux was measured and attributed to the
transpiration of a few neighboring sparse bushes, possibly
fed by the water table. In the wet season (May–October),
the mean daily evapotranspiration was highly variable (from
50 to 200 W m−2), in response to the variability of the atmo-
spheric forcing; the evaporative fraction (EF) was variable
accordingly, ranging from 0.25 to 0.8. After the monsoon on-
R2 = 0.92
y = 0.93 x
Fig. 16.Afternoon half-hourly observed vs. modeled (Ball–Berry)
urface conductance (Gs) during the vegetated period (DOY 189–
DOY 313) (grey dots). Superimposed blue (resp. green) dots stand
for period P3 (resp. P4). P3 (7–21 July) and P4 (24 October–
7 November).
set (22 June), EF reached a constant value (EF = 0.75), and
soil moisture no longer limited transpiration (surface con-
ductance> 10 mm s−1), which was only controlled by the
atmospheric water vapor deficit. EF slightly increased dur-
ing the day because evapotranspiration was delayed due to
heating processes. Latent heat fluxes were observed until
midnight, which evidences the persistence of stomata activ-
ity in the first part of the night. In the dry-to-wet (March–
April) and wet-to-dry (November–December) transition sea-
sons, isolated rains induced rapid changes of soil moisture
and vegetation activity, and thus rapid changes in the en-
ergy partitioning. These periods with high time-variability
of surface properties are very useful in evaluating the abil-
ity of standard models to reproduce the dynamic of energy
flux partitioning.
We showed that the Sakaguchi and Zeng (2009) soil resis-
tance model fit the soil evaporation data well during the dry
and dry-to-wet seasons, and that the Ball–Berry stomata con-
ductance model accurately simulated the transpiration during
the wet season. The limiting effect of surface temperature on
transpiration above 30◦C detected in the observations was
also well reproduced by the Ball–Berry model. The study
evidenced the large seasonal and daily amplitude of the skin
surface temperature, and the role it plays in all the surface
processes by (1) increasing the long wave radiation and thus
limiting the net radiation during the dry season; (2) increas-
ing ground heat fluxes and energy storage, and thus limiting
transpiration during the wet season; (3) controlling C4 vege-
tation transpiration. As a consequence, specific attention has
to be paid to the representation of surface temperature in
www.hydrol-earth-syst-sci.net/18/893/2014/ Hydrol. Earth Syst. Sci., 18, 893–914, 2014
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land surface models to ensure a correct simulation of surface
energy fluxes.
The quality of this data set makes it attractive for further
research, including local evaluation of surface fluxes in land
surface or atmospheric models. Further studies in this region
should focus on other land cover types, such as forest ar-
eas. A comprehensive understanding of the processes driv-
ing the energy cycle for contrasting vegetation covers would
allow for a better understanding and simulation of the im-
pacts of land cover changes on the exchanges of energy at
the surface–atmosphere interface in western Africa.
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Chapitre 6
:::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::
Etude comparative des cycles
saisonnier et diurne des flux d’énergie
sur les deux couverts végétaux
:::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::
A
près avoir étudié la climatologie de la zone soudanienne et effectué une étude de cas sur les
dynamiques saisonnière et diurne des flux d’énergie à Nalohou, nous abordons dans ce cha-
pitre, une étude comparative du fonctionnement des deux couverts sur la seule année (2009) où les
mesures de flux existent et sont complètes sur les deux sites. Trois études spécifiques sont abor-
dées. La première, à l’échelle annuelle, s’appuie sur les analyses statistiques des valeurs moyennes
des flux (entre 10 et 14 h) pour identifier les variables qui contrôlent ceux-ci, en particulier l’éva-
potranspiration réelle sur chaque site. La seconde étude, à l’échelle évènementielle, s’intéresse à
l’analyse de la réponse de la surface vis-à-vis des évènements pluvieux. Enfin, la dernière partie
de ce chapitre traite des variations diurnes des flux d’énergie à la surface. Cette partie s’achève
par une analyse de sensibilité de la fraction évaporative afin de vérifier la validité de certaines
hypothèses (sensibilité de la fraction évaporative à l’énergie disponible et au déficit de pression de
vapeur saturante) sur le fonctionnement des couverts végétaux étudiés.
6.1. Etude comparative du cycle saisonnier des flux d’énergie à la
surface
6.1.1. Cycle annuel des flux H & LE et caractéristiques de la partition
énergétique
Une comparaison des moyennes 10-14h des flux de chaleur sensible (H10−14h) et latente (LE10−14h),
échantillonnées sur les deux sites durant l’année 2009 est présentée sur la figure (6.1). Le cycle sai-
sonnier du flux de chaleur sensible présente une dynamique similaire sur les deux sites. Toutefois,
pendant la saison sèche et la phase de transition entre saison humide – saison sèche, les moyennes
10-14h du flux de chaleur sensible à Nalohou sont supérieures à 200 W.m−2. Pendant la saison hu-
mide, ces différences s’estompent. Enfin, le flux de chaleur sensible à Nalohou augmente rapidement
après les dernières pluies. A Bellefoungou, la végétation arborée ne flétrit pas aussi rapidement.
En conséquence, le flux de chaleur sensible augmente plus modérément et l’évapotranspiration
reste élevée pendant plusieurs semaines. Pour les deux sites la variabilité inter-journalière est forte.
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Les moyennes 10-14h varient entre 100 et 300 W.m−2 en saison sèche et pendant les phases de
transition entre les saisons à Nalohou. Il en est de même pendant la réduction de la fréquence des
précipitations durant le mois de mai. Pendant la saison humide, après le saut de mousson, le flux
H10−14h sur les deux sites oscille entre 50 et 150 W.m
−2.
Figure 6.1 – Cycle annuel des moyennes 10-14h du : (a) flux de chaleur sensible et (b) flux de chaleur latente
pendant l’année 2009. Les saisons sont indiquées en trame de fond : rouge pour la saison sèche
et bleue pour la saison humide. Les points gris pour Nalohou et noirs Bellefoungou. Les courbes
noire et grise représentent les moyennes glissantes sur 20 jours des flux moyennés entre 10 -
14h.
Le flux de chaleur latente montre quant à lui une dynamique assez différente sur les deux sites
(Figure 6.1 b). La moyenne 10-14h de l’évapotranspiration réelle de Bellefoungou est toujours supé-
rieure à celle de Nalohou. Les écarts sont d’environ 100 W.m−2 en saison humide et 150 W.m−2 en
saison sèche. A Bellefoungou, la moyenne 10-14h de l’ETR dépasse 400 W.m−2 en saison humide.
On observe globalement une plus grande variabilité dans la série temporelle de l’évapotranspi-
ration réelle à Bellefoungou. Enfin, le cycle annuel entre les deux sites est également différent.
Alors qu’à Nalohou l’augmentation de l’ETR est directement en phase avec les précipitations, à
Bellefoungou, l’ETR augmente avant l’apparition des premières pluies. D’autre part, l’ETR garde
un régime plus élevé en fin d’année pendant la phase d’assèchement de l’atmosphère à Bellefoungou.
Afin de comprendre les similarités/différences entre les flux H10−14h et LE10−14h observées sur
les deux sites, les moyennes journalières du stock d’eau des couches superficielles (0 - 30 cm) et
des couches profondes (30 cm - 1 m), l’indice foliaire de la végétation (LAI) ont été tracés sur la
figure (6.2). Egalement, la fraction évaporative (EF10−14h), le rapport de Bowen (β10−14h) et le
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rapport du flux de chaleur sensible rapporté au rayonnement net ((H/Rn)10−14h) sont tracées sur
la figure (6.2) pour s’affranchir des variations inter-journalières de l’énergie disponible sur chaque
couvert végétal. L’analyse est réalisée saison par saison.
Figure 6.2 – Cycle annuel des moyennes 10-14h du : (a) fraction évaporative, (b) rapport de Bowen, (c)
rapport entre le flux de chaleur sensible et le rayonnement net, (d) le stock d’eau entre 0 -
30 cm (trait plein) et 30 cm - 1 m (pointillé) et (e) l’indice foliaire de la végétation pendant
l’année 2009. Les saisons sont indiquées en trame de fond : rouge pour la saison sèche et bleue
pour la saison humide. Les points gris pour Nalohou et noirs pour Bellefoungou. Les courbes
noire (Bellefoungou) et grise (Nalohou) en a), b) et c) représentent les moyennes glissantes
sur 20 jours des flux moyennés entre 10 - 14h.
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6.1.1.1. Saison sèche
Pendant la saison sèche (jours n° 1 à 26), la teneur en eau des couches superficielles du sol est
très faible sur les deux sites (∼ 16 mm ; Figure 6.2 d). Ces conditions relativement sèches en surface
favorisent un flux H10−14h assez élevé de (202 W.m
−2) à Nalohou et un peu moindre (151 W. m−2)
à Bellefoungou.
Comme en 2008, le flux de chaleur latente LE10−14h est non nul à Nalohou (38 W.m
−2). A
Bellefoungou, LE10−14h est loin d’être négligeable pendant cette saison. A part quelques jours (voir
fin de l’année 2009 ; DOY 360), il est toujours supérieur à 100 W.m−2 (132 W.m−2 en moyenne
pour cette saison ; Figure 6.1 b). Pendant cette période, la végétation arborée reste active (LAI ∼
1 m2. m−2) (Figure 6.2 c). Cela se traduit par des fractions évaporatives de 15% à Nalohou contre
50% à Bellefoungou. Le rapport de Bowen de Nalohou qui en résulte est 10 fois supérieur à celui
de Bellefoungou (β10−14h ∼ 1). En moyenne, entre 40 et 60% de Rn10−14h sont dissipés en flux
sensible respectivement à Bellefoungou et à Nalohou pendant la saison sèche. On peut noter que
les flux de chaleur sensible et de chaleur latente à Bellefoungou augmentent légèrement pendant
cette saison. La fraction évaporative et le rapport de Bowen restent constants à Bellefoungou.
Dans le même temps, le LAI diminue indiquant le renouvellement des feuilles. On peut donc
en déduire que c’est l’augmentation de la rugosité qui favorise les échanges sol-atmosphère. Les
mesures d’indice de feuillaison effectuées par [Awessou, 2011] au cours de la même période ont
révélé qu’en saison sèche, les espèces isoberlinia doka renouvellent leurs feuilles favorisant une
transpiration relativement importante de 30 l.dm−2.j−1. Ces résultats confortent l’hypothèse d’une
activité de transpiration de la forêt en saison sèche.
Dans la zone soudanienne, les observations du taux de transpiration effectuées sur l’espèce
isoberlinia doka par [Bationo et al., 2001] au Burkina-Faso ont montré que ce type de végétation
possède une forte activité de transpiration en période sèche. Cela peut s’expliquer par la capacité du
système racinaire de la forêt à puiser l’eau dans les horizons profonds. De nombreuses études menées
par ailleurs, ont par le passé souligné le rôle important du système racinaire dans le processus de la
transpiration et ce, dans plusieurs contextes climatiques [Feddes et al., 2001 ; Collins & Bras,
2007]. Il est cependant difficile de comprendre comment cette végétation arborée s’alimente. En
effet, les courbes de stock d’eau montrent peu d’évolution pendant la saison sèche. Cela suggère
que les arbres pompent de l’eau plus en profondeur (> 1 m). [Serviere, 2010] avait déjà souligné à
partir des observations de flux de sève effectuées sur le site de Bellefoungou entre novembre 2008 et
avril 2010, l’inexistence d’une dépendance significative à l’échelle saisonnière entre la transpiration,
les variations de l’humidité du sol des couches profondes et la profondeur de la nappe. Ainsi le
fonctionnement des forêts est encore mal compris dans la région soudanienne du Nord Bénin. Des
études sont en cours (thèse de B. Awessou) afin de mieux caractériser le fonctionnement de la
végétation à l’échelle de l’individu (mesure du flux de sève, de la conductance stomatique etc..).
6.1.1.2. Phase de transition entre saison sèche – saison humide
Pendant la phase d’humidification de l’atmosphère (jours n° 26 à 102) les tendances observées
en saison sèche se poursuivent. Toutefois, des épisodes pluvieux isolés peuvent survenir pendant
2014 138 Ossenatou Mamadou
6.1. Etude comparative du cycle saisonnier des flux d’énergie à la surface
cette phase entrâınant une réponse rapide de la surface. Ainsi, 60 à 75% de Rn10−14h se dissipe
en évapotranspiration réelle juste après ces événements pluvieux (Figure 6.2 a) suivi par un ré-
essuyage de la surface. Ce comportement se retrouve après tous les événements pluvieux pendant
cette phase du cycle de la mousson. A Bellefoungou, en fin de la phase d’humidification, on observe
une augmentation régulière du flux de chaleur latente en concordance avec l’augmentation du LAI.
Cette tendance se superpose à la dynamique des événements pluvieux isolés.
La fraction évaporative EF10−14h et le rapport de Bowen β10−14h n’ont pas significativement
changé par rapport à la saison sèche sur les deux sites entrâınant la dissipation d’environ 50%
de l’énergie disponible en surface en flux de chaleur sensible sur les deux sites (Figure 6.2 c). Les
conditions de surface sont variables pendant cette saison (variabilité du stock d’eau, de la rugosité,
du LAI), en particulier à Bellefoungou. Toutefois, EF et β sont peu sensibles car il existe des
compensations de ces différentes conditions de surface sur la partition énergétique des flux.
6.1.1.3. Saison humide
Pendant la saison des pluies (jours n° 103 à 304), l’occurrence accrue des événements pluvieux
permet de conserver une surface toujours humide et l’évapotranspiration réelle est prépondérante
devant le flux de chaleur sensible. LE10−14h atteint 400 W.m
−2 à Bellefoungou tandis qu’à Nalohou,
il avoisine 300 W.m−2 (Figure 6.1 b). Malgré ces conditions humides, le flux H10−14h demeure
non négligeable (∼ 100 W.m−2) sur les deux sites. Le rapport (H/Rn)10−14h est de 25%. Une
telle partition conduit à un régime quasi-stationnaire de la fraction évaporative et du rapport
de Bowen qui atteignent respectivement 0,70 et 0,52 (Nalohou) et 0,74 et 0,40 (Bellefoungou)
en particulier après le saut de mousson (jour n° 188). On observe en début de saison, une forte
sensibilité des flux H10−14h et LE10−14h à la séquence sèche du mois de mai. Lors de cet épisode la
surface du sol s’est beaucoup asséchée dans les premières couches et dans les couches profondes à
Bellefoungou. Ainsi, à Bellefoungou la végétation a pu profiter de l’eau stockée dans les premiers
mètres permettant de retarder le début du flétrissement. De même en fin de saison humide, malgré
la baisse de la pluviométrie, le flux de chaleur latente à Bellefoungou résiste plus longtemps à
l’arrêt des précipitations. Cela s’observe particulièrement sur les variables EF et β.
6.1.1.4. Phase de transition saison humide – saison sèche
Au cours de cette période du cycle de la mousson (jours n° 305 à 359), l’atmosphère et le sol
s’assèchent tout en se réchauffant. Les dynamiques des flux H10−14h et LE10−14h ainsi que celles
de EF10−14h, β10−14h, (H/Rn)10−14h présentent des variations inverses à celles observées pendant
la phase d’humidification de l’atmosphère. H10−14h augmente de 200 W.m
−2 à la fin de la saison
humide pour atteindre son maximum annuel ∼ 300 W.m−2 le jour n°320 à Nalohou alors que sur
le site de Bellefoungou, ce maximum s’obtient plus tardivement vers fin décembre et est de ∼ 200
W.m−2. Le maximum du flux de chaleur sensible est obtenu à cette époque à Nalohou pour 2 rai-
sons : (i) la végétation sèche impose une rugosité importante et (ii) une disponibilité importante
d’énergie radiative à cause d’une atmosphère nettoyée. Ces conditions sont propices pour favoriser
un transfert thermique important. Le décalage temporel entre l’obtention des maxima de H10−14h
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sur les deux sites peut être associé à la capacité de la végétation arborée à utiliser l’eau des couches
profondes. Sur la figure (6.2 e) on observe à Bellefoungou, une chute de LAI associée au flétrisse-
ment de la végétation. L’évapotranspiration réelle de la forêt chute alors de manière importante en
concordance avec la chute de LAI. En compensation, le flux H10−14h augmente lorsque la surface
s’échauffe et que la rugosité augmente. β10−14h et (H/Rn)10−14h augmentent continûment pendant
la phase d’assèchement pour atteindre des valeurs proches de celles observées pendant la saison
sèche sur les deux couverts.
Le flux LE10−14h diminue continuellement avec le flétrissement de la végétation et l’assèchement
de la surface du sol et des couches profondes. Alors que la surface s’assèche considérablement
pendant cette phase, on constate que la diminution du taux d’évapotranspiration sur la forêt
est plus lente que sur le site de culture/jachère avec des variations temporelles assez proches de
celles des indices foliaires de la végétation de chaque couvert (Figure 6.2 e). Pendant cette année,
EF10−14h atteint son minimum annuel (0,25) en décembre sur le site de forêt alors que sur le site
de culture/jachère, ce dernier est plus tardif (∼ 0,2). Le minimum du taux d’évapotranspiration
réelle cöıncide avec la période de baisse de feuillaison de la forêt.
6.1.2. Identification des variables contrôlant l’évapotranspiration réelle
Afin de quantifier l’influence conjointe des variables atmosphériques et des conditions de surface
(indice foliaire de la végétation, humidité du sol et longueur de rugosité) sur l’évapotranspiration
réelle, en particulier la fraction évaporative, une analyse en composante principale a été effectuée.
L’idée ici est d’identifier à l’échelle annuelle les variables qui expliquent l’évapotranspiration réelle
sur les deux couverts. La longueur de rugosité étant constante (1,2) sur le site de Bellefoungou,
elle ne peut pas être prise en compte dans les analyses présentées ci-dessous.
6.1.2.1. Analyses en Composantes Principales
L’Analyse en Composantes Principales (ACP) est une méthode statistique d’analyse qui per-
met d’identifier les dépendances entre plusieurs variables. Ici, l’ACP a été réalisée sur la base des
moyennes 10-14h de (EF10−14h), de (T10−14h), du (V PD10−14h), des moyennes journalières du
(LAI), de (z0), de (S0−30cm;30cm−1m) sous le langage R (version 3.0, package ade4 ) et les corréla-
tions totales et partielles entre les différentes variables explicatives de EF10−14h ont été calculées
avec la méthode de Spearman. La méthode de Spearman est une méthode non paramétrique qui
mesure la dépendance statistique entre deux échantillons de même taille. Elle évalue le degré de
ressemblance de la variabilité temporelle ou spatiale de deux séries de données. La méthode de
Spearman consiste à trouver un coefficient de corrélation, non pas entre les valeurs prises par les
deux variables mais entre les rangs de ces valeurs. En effet, cette méthode peut être utilisée
lorsque deux variables statistiques semblent être corrélées sans que la relation entre
elles ne soit de type affine.
Dans la suite de cette partie, V PD10−14h et T10−14h seront confondus à V PD et T . Les données
ont été centrées et réduites pour normaliser les variables et donner le même poids à chacune d’elles
comme il est recommandé quand on a à faire à des variables hétérogènes [Ramsay et al., 2009].
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Les résultats obtenus sur les deux sites sont présentés dans le tableau (6.1) et sur la figure (6.3).
Tableau 6.1 – Matrices de corrélations totales entre les variables physiques explicatives et leurs tests de
significativité associés (mis entre parenthèse) : fraction évaporative (EF10−14h), déficit de
vapeur saturante (V PD), température de l’air (T ), le stock d’eau S des couches superficielle
et profonde, l’indice foliaire de la végétation (LAI) et la longueur de rugosité z0. Tests de
significativité : hautement significatif p < 0,0001 (***) ; moyennement significatif p < 0,001
(**) ; faiblement significatif p < 0,05 (*) et non significatif p > 0,05 (NS).
Bellefoungou EF10−14h V PD T S0−30cm S30cm−1m LAI
EF10−14h 1
V PD -0,70(∗∗∗) 1
T -0,57(∗∗∗) 0,86(∗∗∗) 1
S0−30cm 0,71(
∗∗∗) -0,85(∗∗∗) -0,70(∗∗∗) 1
S30cm−1m 0,58(
∗∗∗) -0,78(∗∗∗) -0,75(∗∗∗) 0,88(∗∗∗) 1
LAI 0,63(∗∗∗) -0,83(∗∗∗) -0,71(∗∗∗) 0,88(∗∗∗) 0,92(∗∗∗) 1
Nalohou EF10−14h V PD T S0−30cm S30cm−1m LAI z0
EF 1
V PD -0,84(∗∗∗) 1
T -0,73(∗∗∗) 0,85(∗∗∗) 1
S0−30cm 0,86(
∗∗∗) -0,86(∗∗∗) -0,77(∗∗∗) 1
S30cm−1m 0,40(
∗∗∗) -0,45(∗∗∗) -0,50(∗∗∗) 0,65(∗∗∗) 1
LAI 0,78(∗∗∗) -0,81(∗∗∗) -0,67 (∗∗∗) 0,85(∗∗∗) 0,68(∗∗∗)
z0 0,52(
∗∗∗) -0,49(∗∗∗) -0,42(∗∗∗) 0,62(∗∗∗) 0,56(∗∗∗) 0,80(∗∗∗) 1
Les deux premières composantes pour les deux sites sont illustrées sur la figure (6.3). Elles ex-
pliquent 86% et 85% de la variabilité totale respectivement pour Bellefoungou et Nalohou. Toutes
les variables exprimées sont bien expliquées par le premier axe et sont proches du cercle de corréla-
tion (r = 1). Les p-value 1 des corrélations totales sont toutes hautement significatives (p <0,0001).
A Bellefoungou, EF10−14h est corrélée positivement avec S0−30cm (r = 0,71) ; S30cm−1m (r = 0,58)
et LAI (r = 0,63) alors qu’elle est anti-corrélée avec V PD (r = -0,70) et T (r = -0,57). Le LAI
reste fortement corrélé aux deux stocks d’eau dans le sol.
A Nalohou, EF10−14h est corrélée positivement avec le stock d’eau des deux profondeurs (r =
0,86 et r = 0,40) et LAI (r = 0,78) alors qu’elle est anti-corrélée avec V PD et T . La variable z0
se projette partiellement sur le deuxième axe avec une corrélation r = 0,52 avec EF10−14h. Bien
que faible, les valeurs des corrélations sont toutes significatives (p < 0,0001) et c’est le stock d’eau
1. Probabilité critique : la valeur p (en anglais p-value) est la probabilité d’obtenir la même valeur (ou une
valeur encore plus extrême) d’un test si l’hypothèse nulle était vraie. L’hypothèse nulle est une hypothèse postulant
une égalité entre deux données ou deux coefficients d’un modèle. Si la p-value est inférieure à une valeur du seuil
préalablement définie (ici choisi égal à 5 %), alors l’hypothèse nulle est rejetée et le résultat du test est statistiquement
significatif.
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qui est la variable la plus explicative des variations saisonnières de la fraction évaporative.
S_1
S_2
S_2
S_1
Figure 6.3 – Répartition des variables sur le cercle unité : ∼ 86 et 85% sur les composantes 1 et 2 respecti-
vement pour le site de Bellefoungou et Nalohou pendant l’année 2009. S-1 pour le stock d’eau
entre 0 et 30 cm et S-2 pour la profondeur 30 cm - 1 m.
Nous retenons à ce niveau que le premier axe caractérise les corrélations avec le stock d’eau sur
les deux sites. Le fait que la fraction évaporative soit anti-corrélée avec la température de l’air et le
déficit de vapeur d’eau révèle juste que ces variables ont des dynamiques saisonnières différentes.
Comme on peut le constater, il est difficile de distinguer la contribution de chaque variable dans les
corrélations totales. Pour ce faire, nous avons calculé les corrélations partielles en utilisant toujours
la méthode de Spearman pour quantifier la contribution de chaque variable dans les corrélations
totales.
6.1.2.2. Corrélations partielles de Spearman
A l’échelle annuelle, une corrélation positive et statistiquement significative (r = 0,33 ; p <
0,0001) apparâıt entre S0−30cm et EF10−14h sur le site de Bellefoungou. Par contre, les corrélations
entre le LAI, T et EF10−14h sont faibles et non significatives (p > 0,05). Une corrélation néga-
tive faiblement significative ressort des relations entre EF10−14h et le reste des variables (V PD et
S30cm−1m).
Sur le site de Nalohou, le LAI et S0−30cm sont positivement corrélés avec EF10−14h avec res-
pectivement (r = 0,26 ; 0,52, p < 0,0001). Une corrélation négative est obtenue entre la fraction
évaporative et les variables telles que S30cm−1m, T , z0 et V PD avec des taux de significativité
décroissants pour S30cm−1m, T et z0 et non significatif pour le V PD (Tableau 6.2).
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En comparant les corrélations partielles entre les deux sites, on observe que la fraction évapora-
tive est mieux expliquée par S0−30cm. A Bellefoungou, la faible corrélation négative entre S30cm−1m
et EF10−14h indique que la dynamique du stock d’eau profond n’est pas la même que
celle que l’ETR mesurée. Ce résultat rejoint celui de [Serviere, 2010] qui a montré l’inexis-
tence d’une dépendance significative entre la transpiration et les variations de l’humidité du sol
des couches des horizons de subsurface. La corrélation négative entre S30cm−1m et EF10−14h à
Nalohou indique le fort déphasage entre le stock d’eau des couches de subsurface et
l’évapotranspiration réelle. Ces couches contribuent à l’ETR lorsqu’il n’y a plus de végétation
c’est-à-dire quand les herbacées sont coupées sur ce site. Pour ce qui est du LAI à Nalohou, il
semble mieux expliquer la fraction évaporative qu’à Bellefoungou. Cependant, ce résultat doit être
pris avec réserve car la résolution des mesures de LAI est 10 fois supérieure à celles des empreintes
des flux.
Tableau 6.2 – Matrices de corrélations partielles entre les variables physiques explicatives et leurs tests de
significativité associés (mis entre parenthèse) : fraction évaporative (EF10−14h), déficit de
vapeur saturante (V PD), température de l’air (T ), le stock d’eau S des couches superficielle
et profonde, l’indice foliaire de la végétation (LAI) et la longueur de rugosité z0.
Bellefoungou EF10−14h V PD T S0−30cm S30cm−1m LAI
EF10−14h 1
V PD -0,16(0,0041) 1
T -0,02(0,698) 0,70(<0,0001) 1
S0−30cm 0,33(
<0,0001) -0,42(<0,0001) 0,28(<0,0001) 1
S30cm−1m -0,16(
0,006) 0,32(<0,0001) -0,43(<0,0001) 0,46(<0,0001) 1
LAI 0,05(0,370) -0,34(<0,0001) 0,23(<0,0001) 0,09(0,111) 0,67(<0,0001) 1
Nalohou EF10−14h V PD T S0−30cm S30cm−1m LAI z0
EF10−14h 1
V PD -0,03(0,534) 1
T -0,14(0,007) 0,63(<0,0001) 1
S0−30cm 0,52(
<0,0001) -0,35(<0,0001) 0,03(0,642) 1
S30cm−1m -0,42(
<0,0001) 0,43(<0,0001) -0,34(<0,0001) 0,49(<0,0001) 1
LAI 0,26(<0,0001) -0,55(<0,0001) 0,31(<0,0001) -0,01(0,808) 0,48(<0,0001) 1
z0 -0,10(
0,042) 0,39(<0,0001) -0,14(0,008) 0,13(0,013) -0,2(0,001) 0,71(<0,0001) 1
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6.1.3. Caractéristiques principales de fonctionnement des deux couverts
Des précédentes analyses, on peut globalement retenir :
– A l’échelle annuelle, sur les deux sites, S0−30cm explique la variabilité saisonnière de la fraction
évaporative ;
– Sur le site de Nalohou, s’ajoutent au stock d’eau des couches superficielles la longueur de
rugosité z0 et l’indice foliaire de la végétation.
– Les analyses statistiques ont montré également que sur les deux couverts végétaux, le stock
d’eau de la couche (30 cm - 1m) n’a pas la même dynamique que celle de l’évapotranspiration
réelle mesurée.
Au-delà de ces variables, on note à l’échelle annuelle une relation statistique faiblement significative
entre la fraction évaporative et la température de l’air à Nalohou (r = -0,14 ; p = 0,007). A
Bellefoungou, elle est non significative (r = -0,02 ; p > 0,05) (Tableau 6.2).
Les variables atmosphériques choisies semblent alors ne jouer qu’un rôle marginal. Les fortes
valeurs négatives obtenues dans les corrélations totales indiquent la concordance de la saisonnalité
entre EF10−14h et le V PD (resp. T ). Toutefois, les faibles corrélations partielles indiquent la faible
dépendance entre EF10−14h et ces variables. A Nalohou, parmi les variables atmosphériques, la
corrélation partielle entre EF10−14h et T est la seule qui a une significativité (r= -0,14 ; p =
0,007). Celle-ci peut être mise en relation avec la limitation de l’évapotranspiration réelle par la
température pour les plantes de type C4 [Collatz et al., 1992] d’ores et déjà identifiée (Chapitre
5, [Mamadou et al., 2014]).
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6.2.1. Conductance aérodynamique Ga
Pour le site de culture/jachère de Nalohou, la conductance aérodynamique calculée à partir de
l’équation (2.72) a une saisonnalité peu marquée (Figure 6.5 a). Sa valeur moyenne annuelle est de
100 mm.s−1. Ga dépasse rarement 150 mm.s−1. En saison humide, elle augmente légèrement pour
atteindre son maximum pendant la phase de l’assèchement de l’atmosphère avant que les cultures
ne soient récoltées et les herbacées coupées. La rugosité de la surface est maximale en cette période
de l’année (Figure 6.5 d).
La conductance aérodynamique Ga présente une forte saisonnalité à Bellefoungou. Elle aug-
mente en fin de la saison humide où elle vaut en 168 mm.s−1 puis atteint un maximum annuel
(∼ 300 mm.s−1) pendant la phase de l’assèchement de l’atmosphère, valeur qu’elle conserve en
saison sèche. La décroissance de Ga commence en fin de saison sèche et continue jusqu’en milieu
de saison des pluies. En saison sèche de l’année 2009, Ga est deux fois plus grande à Bellefoungou
qu’à Nalohou. Cet effet est essentiellement du à la rugosité du couvert végétal. Afin de vérifier
cette affirmation, nous avons tracé les séries temporelles de Ga en fonction de u, u∗, z0 et
ϕH
ϕm
(Figure 6.4).
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La vitesse du vent mesurée par l’anémomètre sonique est très peu différente sur les deux sites,
mais la rugosité n’a pas la même dynamique. La vitesse de friction u∗ qui caractérise le cisaillement
au-dessus de la surface quant à elle, est plus élevée à Bellefoungou qu’à Nalohou en toutes saisons
(Figure 6.5b). Il en est presque de même pour le ratio
ϕH
ϕm
. Une relation linéaire apparâıt entre Ga
et u∗ sur les deux sites avec une plus forte sensibilité à Bellefoungou (Figure 6.4 b). Par contre,
la corrélation est pratiquement nulle entre Ga et la vitesse du vent (Figure 6.4 c). Sur les deux
sites, la relation entre Ga et la longueur de rugosité indique une augmentation de Ga quand la
rugosité augmente. Ga est fonction de la vitesse de friction elle même fonction de la rugosité. La
conductance aérodynamique n’est pas sensible à la convection représentée ici par le rapport
ϕH
ϕm
à
Nalohou tandis qu’une légère relation semble apparâıtre à Bellefoungou (Figure 6.4 d).
Figure 6.4 – Relations entre la conductance aérodynamique et la longueur de rugosité (a), la vitesse de
friction (b) et la vitesse du vent mesurée par l’anémomètre sonique (c) et (d) le rapport entre
les fonctions de stabilité pour le flux de chaleur sensible et celle de la quantité de mouvement
à Nalohou (points gris) et Bellefoungou (points noirs) de 01/07/08 à 01/07/10.
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Figure 6.5 – Cycle annuel des moyennes 10-14 h de (a) la conductance aérodynamique, (b) la vitesse du
vent mesurée par l’anémomètre sonique, (c) la vitesse de friction, (d) du rapport entre les
fonctions de stabilité pour le flux de chaleur sensible et celle de la quantité de mouvement et
(e) la longueur de rugosité à Nalohou (gris) et à Bellefoungou (noirs) de 01/07/08 à 01/07/10.
Les traits gris et noirs représentent les moyennes glissantes sur 20 jours. Les fonds rose et bleu
indiquent les saisons sèche.
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6.2. Cycle annuel des caractéristiques de surface des deux couverts
6.2.2. Conductance de surface Gs et coefficient de découplage Ω
Les dynamiques de Gs et de Ω sur les deux couverts végétaux sont présentées sur la figure (6.6).
Leurs dynamiques s’apparentent globalement à celle du flux de chaleur latente c’est-à-dire faible
en saison sèche et élevée en saison humide. Pendant la saison sèche, quand le sol est nu à Nalohou,
Gs est inférieure à 1 mm.s−1 alors qu’à Bellefoungou, elle est trois fois plus importante (Gs ∼ 3
mm.s−1). Le coefficient de découplage est presque nul sur les deux sites. Ce qui implique que la
surface et l’atmosphère sont fortement couplées en saison sèche.
Figure 6.6 – Cycle annuel des moyennes 10 - 14 h de : (a) la conductance de surface et (b) du coefficient de
découplage à Nalohou (points gris) et à Bellefoungou (points noirs) de 01/07/08 à 01/07/10.
Les fonds rose et bleu indiquent les saisons sèche et humide.
Pendant la saison humide, en particulier après le saut de mousson, la végétation n’est plus li-
mitée en eau. Gs atteint des valeurs maximales de ∼ 20 mm.s−1 sur les deux sites pendant l’année
2009. Les moyennes de Gs de la saison humide de cette année sont aussi similaires sur les deux
couverts végétaux (13 mm.s−1). Les valeurs moyennes de conductance de surface obtenues sur la
forêt pendant la saison humide sont comparables à celles trouvées par [Zhang et al., 2012] en
climat tempéré sur une forêt en Chine (12 mm.s−1). On ne dispose pas de référence pour le site de
la forêt en zone soudanienne, car aucune étude antérieure n’a été effectuée sur ce type de couvert.
Sur le site de culture de Nalohou, la conductance de surface (Gs = 13 mm.s−1) est proche de la
valeur obtenue par [Bagayoko et al., 2007] au dessus d’une culture (entre 12 et 20 mm.s−1) dans
la même zone climatique au Burkina – Faso.
Pendant la saison humide l’eau est disponible, Ω vaut 0,5 à Nalohou et 0,4 à Bellefoungou
signifiant que même en saison des pluies le découplage entre la surface et l’atmosphère est incomplet
dans cette région et pour ces couverts végétaux. A Bellefoungou, le coefficient de découplage est
légèrement inférieur à celui de Nalohou. La rugosité du couvert favorise le mélange entre le haut
2014 147 Ossenatou Mamadou
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de la canopée et l’atmosphère et permet ainsi à l’air de la couche limite de surface de pénétrer
dans la canopée. Ce résultat est en accord avec la littérature où le coefficient de découplage Ω
est généralement inférieur sur les forêts [Jarvis & McNaughton, 1986 ; Granier et al., 1996 ;
Vourlitis et al., 2008 ; Wullschleger et al., 2000] que sur les zones de cultures [Jarvis &
McNaughton, 1986]. Dans les conditions de couplage partiel, [Wilson & Baldocchi, 2000] ont
montré que l’évapotranspiration est contrôlée à la fois par le rayonnement net, l’humidité du sol,
la conductance de surface et le déficit de pression de vapeur saturante.
6.3. Sensibilité de l’évapotranspiration réelle aux conditions de surface
et atmosphérique
Dans cette partie, nous effectuons une analyse de la sensibilité de l’évapotranspiration réelle par
rapport aux conditions de surface et atmosphérique. Les variables d’influence considérées ici sont
l’humidité du sol, l’indice foliaire de la végétation, la conductance de surface pour les conditions
de surface d’une part, et pour les conditions atmosphériques, d’autre part, le déficit de pression de
vapeur saturante et la conductance aérodynamique.
6.3.1. Relations entre EF et les conditions de surface
La figure (6.7 a) montre la relation entre la fraction évaporative et la fraction d’eau disponible
dans les couches de sol 0 - 30 cm. La fraction d’eau disponible est calculée comme étant le ratio
entre le stock d’eau moyen journalier et le stock d’eau maximal mesuré sur la profondeur consi-
dérée
(
X = S − Smin
Smax − Smin
)
. Lorsque la fraction d’eau diminue, les transferts de vapeur d’eau vers
l’atmosphère baissent. Cet effet non linéaire est visible sur les deux couverts étudiés. Lorsque l’eau
disponible diminue, le taux d’évapotranspiration n’est tout d’abord pas affecté, mais lorsqu’elle
dépasse un certain seuil, EF10−14h devient très sensible aux variations du stock d’eau. Le seuil
est différent pour les deux couverts végétaux (entre 50% à Nalohou et 20% à Bellefoungou). En
forêt où la végétation a des racines qui peuvent prendre de l’eau en dessous de 1 m, la fraction
évaporative est supérieure à Nalohou pour un même stock d’eau en surface (0 - 30cm).
La figure (6.7 b) montre les variations de EF10−14h en fonction du LAI. On observe une dis-
persion importante des points pour les deux sites. Plus précisément en se référant à la figure (6.2)
pour dater les nuages de points sur la figure (6.7 b), on observe à Nalohou une augmentation rapide
de la fraction évaporative pour des LAI inférieurs à 1 m2.m2 correspondant à la phase de crois-
sance des herbacées. Dans la première moitié de la saison humide le LAI continu de crôıtre alors
que la fraction évaporative reste constante. Enfin, lors du ressuyage de la végétation la fraction
évaporative décrôıt linéairement avec le LAI. Globalement, le LAI explique 65% de la variance
de EF10−14h. A Bellefoungou un cycle similaire mais moins marqué peut être observé avec en par-
ticulier l’établissement d’un régime constant de fraction évaporative pour un LAI variant de 1,5
à 3,5 m2.m2. Pour les faibles valeurs de LAI, et les faibles valeurs de EF10−14h, la dispersion est
plus grande pour le site de forêt que pour le site de culture. Globalement, le LAI explique 52% de
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la variance de EF10−14h.
La sensibilité globale de la partition énergétique à la conductance de surface pour les deux années
hydrologiques est illustrée sur la figure (6.8). La figure montre comment EF10−14h est influencée
par la conductance de surface. Quand Gs est supérieure à 10 mm.s−1 l’évapotranspiration réelle
n’est plus limitée par la surface. Elle est uniquement contrôlée par la demande atmosphérique et
l’énergie disponible. En-dessous de ce seuil en revanche, EF10−14h décrôıt avec Gs sur les deux
sites. Pour une même valeur de Gs, EF10−14h est plus élevé sur le site de forêt que sur le site
cultivé. Cette plus grande efficacité de la forêt à transpirer peut être expliquée par sa conductance
aérodynamique plus élevée.
b)a)
Figure 6.7 – Relations entre la moyenne 10 − 14h de la fraction évaporative et (gauche) la fraction d’eau
journalière disponible entre 0 - 30 cm et l’indice foliaire de la végétation (droite) à Nalohou
(points gris) et à Bellefoungou (points noirs) de 01/07/08 à 01/07/10.
Figure 6.8 – Relations entre la moyenne 10 − 14h de la fraction évaporative et la conductance de surface
à Nalohou (points gris) et à Bellefoungou (points noirs) de 01/07/08 à 01/07/10.
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6.3.2. Relation entre EF et les conditions atmosphériques
Pour quantifier la relation entre EF10−14h et les conditions atmosphériques, nous avons tracé sur
la figure (6.9), EF10−14h en fonction du V PD et de Ga. Sur les deux couverts végétaux, EF10−14h
décrôıt de façon quasi linéaire quand le V PD augmente. Lorsque l’air est proche de la saturation,
c’est-à-dire pour les valeurs du V PD comprises entre 0 et 2 kPa, EF10−14h ∼ 0,75. Quand le
V PD > 2 kPa, le nuage de points est plus dispersé sur les deux sites. On note enfin que pour
un même V PD la fraction évaporative de la forêt est toujours supérieure à celle de la mosäıque
de culture/jachère. Le site de Nalohou est alors plus sensible au déficit de pression de vapeur que
celui de Bellefoungou.
La tendance observée entre EF10−14h et Ga est différente sur les deux sites. A Nalohou, la
fraction évaporative n’est pas affectée par la conductance aérodynamique qui a un cycle saisonnier
peu marqué (Figure 6.9). A Bellefoungou par contre, une relation linéaire s’observe entre la fraction
évaporative et la conductance aérodynamique avec une corrélation (r2 = 0,77). Les variations
saisonnières de Ga affectent EF10−14h reflétant ainsi la sensibilité de l’évapotranspiration réelle à
la rugosité et à la vitesse de friction sur le site de forêt en zone soudanienne.
Figure 6.9 – Relations entre la moyenne 10 − 14h de la fraction évaporative et le déficit de pression de
vapeur saturante (gauche) et la conductance aérodynamique (droite) à Nalohou (points gris)
et Bellefoungou (points noirs) de 01/07/08 à 01/07/10.
6.4. Etude comparative des cycles diurnes des flux d’énergie à la
surface
Après avoir étudié les différences saisonnières des comportements des surfaces entre le site
de Nalohou et Bellefoungou nous nous intéressons dans cette partie à des échelles de temps plus
courtes. Cette partie traite en premier lieu de la réponse de la surface à des événements pluvieux et
ensuite des cycles diurnes moyens des différents termes du bilan d’énergie. Les échanges d’énergie et
de masse entre la surface et l’atmosphère s’effectuent à des échelles de temps variables. Parmi elles,
le cycle diurne apparâıt comme un mode de variabilité fondamental dans les tropiques [Yang &
Slingo, 2001] et spécialement en Afrique de l’Ouest [Parker et al., 2005], qui affecte fortement la
couche limite atmosphérique [Gounou et al., 2012]. A cause du manque de données d’observations,
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peu d’études se sont focalisées sur les cycles diurnes des flux d’énergie dans cette région. Or plusieurs
études ont montré l’inaptitude des modèles numériques à reproduire les caractéristiques diurnes
des processus [Yang & Slingo, 2001 ; Svensson et al., 2011]. Par conséquent, documenter et
caractériser les flux d’énergie à la surface à l’échelle diurne apparâıt comme une étape importante
pour fournir un cadre d’amélioration de la prédictibilité du système de la mousson ouest africaine
[Gounou et al., 2012].
6.4.1. Réponse de la surface à des événements pluvieux
Nous analysons ici la réponse de la surface à des événements pluvieux pendant les phases
de transition entre les saisons, phases au cours desquelles ont lieu des pluies isolées, qui nous
permettent d’étudier le comportement des flux d’énergie sur les deux couverts pendant la phase de
vidange du stock d’eau dans les premiers mètres de la surface du sol. Deux séquences contrastées
en début (15/03 - 25/03/09) et en fin de saison (16/10 - 26/10/09) sont considérées. En plus de
celles-ci, nous avons identifié deux autres périodes situées juste avant le saut de mousson (01/06
- 11/06/09) et une au cœur de la saison des pluies (01/08 - 11/08/09). De telles conditions de
surface associées à celles atmosphériques permettent d’étudier la variabilité spatio – temporelle à
fine échelle, des flux d’énergie échangés entre les surfaces soudaniennes et l’atmosphère. L’étude se
focalise en particulier, sur la dynamique de ces flux et de leur partition 2 à 3 jours avant l’apparition
des évènements pluvieux et quelques jours après ceux-ci.
La première séquence S1 étudiée se situe dans la phase d’humidification de l’atmosphère et
comporte deux événements pluvieux les 18 et 19 mars de 10 et 12 mm à Nalohou ; 14 et 11 mm
à Bellefoungou. Ceux – ci succèdent à une période de quatre mois sans aucune précipitation (la
dernière pluie de l’année 2008 a eu lieu le 20 novembre). Pendant S1, l’énergie disponible en surface
(Rn−G) est relativement faible (Figure 6.10) et le sol est sec. La surface du sol est nue à Nalohou
et le V PD est assez important sur les deux sites (maximum journalier allant jusqu’à 5 kPa).
La seconde séquence S2 se situe à la fin de la saison humide. Elle est très différente de S1 :
l’énergie disponible est plus importante (600 à 700 W.m−2) ; la végétation est bien développée
(en phase de sénescence à Nalohou) et le sol est humide et la variation du stock d’eau dans les
premiers mètres est particulièrement différente sur les deux sites (Figure 6.11). Le V PD est moindre
comparativement à S1 (maximum journalier d’environ ∼ 2 kPa).
Les deux séquences S3 et S4 ont été choisies en juin et en août pour illustrer les comportements
différents qui peuvent exister dans les réponses de la surface au sein même de la saison humide.
La particularité de S3 est qu’elle comporte des journées pendant lesquelles le couvert forestier et
la zone de mosäıque de culture/jachère ont presque les mêmes stocks d’eau. Bien que l’occurrence
des précipitations soit accrue pendant S4, la disponibilité en eau des premières couches est plus
importante à Bellefoungou qu’à Nalohou (voir annexe C).
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Figure 6.10 – Variabilité spatio-temporelle du stock d’eau entre 0-30 cm, de l’énergie disponible, des flux
de chaleur sensible et latente, des moyennes 10 - 14h de la fraction évaporative (trait plein)
et de l’albédo (trait en pointillé) pendant la séquence S1 (période du 15 au 25 mars 2009)
sur les sites de Bellefoungou (points noirs) et de Nalohou (points gris).
6.4.1.1. Variabilité spatio-temporelle des flux H & LE, des conditions atmosphérique et
surfacique au cours des séquences étudiées
La diminution de la température de l’air et l’augmentation de l’humidité du sol après les pré-
cipitations affecte le rayonnement net et, la partition de l’énergie disponible à la surface en flux
turbulents. Quand le sol est nu, cas de la S1 à Nalohou, l’humidification de la surface entrâıne sys-
tématiquement la réduction de l’albédo (0,18 avant la pluie et 0,15 après). Avant les précipitations
les flux de chaleur sensible observés sur les deux sites sont presque les mêmes. Le flux de chaleur
sensible diminue brusquement le jour suivant, le maximum journalier a baissé de 200 W.m−2. Au
fil des jours suivant l’événement pluvieux, le flux de chaleur sensible augmente sur les deux sites.
La dynamique de la forêt est plus lente. Les deux chroniques sont de nouveau superposées cinq
jours après l’événement pluvieux du 18/03.
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Les dynamiques du flux de chaleur latente sont distinctes sur les deux sites. Avant les événe-
ments pluvieux, le maximum journalier de LE est d’environ 250 W.m−2 à Bellefoungou alors qu’à
Nalohou, il est faible (< 50 W.m−2). Juste après ceux-ci, les deux couverts se comportent de façon
similaire et on observe des taux d’évapotranspiration réelle de près de 400 W.m−2. Mais ce com-
portement ne dure qu’une journée car à Nalohou, il est contraint par l’humidité du sol disponible
pour l’évaporation. A Bellefoungou, les arbres ont accès à des réserves plus profondes. Ainsi, on
observe quelques jours après la pluie une diminution du flux LE et ainsi de la fraction évaporative
avec une dynamique moins rapide à Bellefoungou qu’à Nalohou. Il est à noter que cette séquence
présente une importante variabilité intra-journalière des flux H et LE.
S2 se situe à la fin de la saison des pluies, avec un effet des précipitations qui semble faible sur
le flux de chaleur sensible. De même pour le flux de chaleur latente, les variations inter-journalières
sont plus grandes que l’effet des pluies sur les deux sites. Le comportement des surfaces semble
donc très différent pour les deux autres périodes. S3 est similaire à S1 et S4 à S2 (voir annexe C,
figures 19 et 20). Comparativement à S1, le flux de chaleur sensible présente les mêmes dynamiques
journalières sur les deux sites pendant toute la séquence S2. Par contre, une variation différente
de celle observée en S1 s’observe dans les variations temporelles de LE. Tout le temps, la forêt
évapotranspire plus que la mosäıque de culture/jachère. Le jour suivant l’événement pluvieux du
jour 19/10, LE observé à Bellefoungou diffère de celui de Nalohou ce qui reflète un comportement
différent de celui observé en S1 (Figure 6.10). Les fractions évaporatives se rejoignent au cœur de
la saison humide (S4 ) quand la surface du sol est saturée en humidité.
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Figure 6.11 – Variabilité spatio-temporelle du stock d’eau entre 0-30 cm, de l’énergie disponible, des flux
de chaleur sensible et latente, des moyennes 10 - 14h de la fraction évaporative (trait plein)
et de l’albédo (trait en pointillé) pendant la séquence S2 (période du 16 au 26 octobre 2009)
sur les sites de Bellefoungou (points noirs) et de Nalohou (points gris).
6.4.1.2. Relations entre les variables intégrées et l’humidité du sol
La fraction d’énergie disponible à la surface est répartie principalement selon deux processus
d’échange : le flux de chaleur latente et le flux de chaleur sensible. Cette répartition dépend du
stock d’eau dans le sol et du développement du couvert végétal. Il s’agit ici d’examiner les relations
qui lient les moyennes entre 10 h et 14 h des variables intégrées à savoir la fraction évaporative
et le rapport de Bowen avec le stock d’eau entre 0-30 cm. La figure (6.12) illustre les relations
obtenues pendant chaque séquence.
Au début de S1 avant l’apparition des événements pluvieux, quand le stock d’eau est faible, un
important flux de chaleur sensible et un faible flux de chaleur latente conduisent à un fort rapport
de Bowen de (9) et une faible fraction évaporative de (∼ 0,20) à Nalohou. A Bellefoungou, les
valeurs des variables intégrées sont inversées c’est-à-dire, un rapport de Bowen plus faible (2) qu’à
Nalohou et une fraction évaporative plus élevée (∼ 0,5) liée aux valeurs élevées du flux de chaleur
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Figure 6.12 – Relations entre les moyennes entre 10 h et 14 h de la fraction évaporative, du rapport de
Bowen et du stock d’eau entre 0-30 cm durant les différentes séquences étudiées à Nalohou
et Bellefoungou.
latente. En moyenne 60 à 75% de la quantité d’énergie disponible est dissipée en évapotranspiration
réelle sur les deux sites après les précipitations (Figure 6.12 a et c). L’augmentation du stock d’eau
conduit à une diminution (augmentation) quasi linéaire de β10−14h (EF10−14h) sur les deux sites.
La même dynamique semble apparâıtre au début de la séquence S3. Pendant S4 et S2 et une partie
de S3, le rapport de Bowen et la fraction évaporative restent moins sensibles à l’augmentation du
stock d’eau dans le sol. En particulier sur le site de Nalohou, β10−14h et EF10−14h sont constants
pour 30 mm < S0−30cm < 50 mm. Cela suggère qu’à cette période de l’année la surface n’influence
pas la partition des flux d’énergie sur ce couvert. Sur le site de Bellefoungou, les valeurs du stock
d’eau pour lesquelles β10−14h et EF10−14h restent constants (S0−30cm > 40 mm) diffèrent.
6.4.1.3. Discussion : Implication de la dynamique de la partition des flux sur la couche limite
atmosphérique
Les résultats obtenus sur les deux sites mettent en évidence l’existence d’une forte variabilité
spatio - temporelle des flux d’énergie à la surface. L’existence de cette variabilité spatio - temporelle
a été également observée en zone Sahélienne [Gash et al., 1997 ; Kabat et al., 1997 ; Guichard
et al., 2012]. Les variations des flux et de leurs partitions à l’échelle événementielle dépendent
de la répartition des événements pluvieux et des conditions de surface. L’apparition des premiers
événements pluvieux change significativement l’état hydrique du sol conduisant ainsi à une forte
augmentation (diminution) de la fraction évaporative (rapport de Bowen). En revanche, pour un
sol humide proche de la saturation, la fraction évaporative (rapport de Bowen) varie peu après
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les événements pluvieux. La variabilité de la réponse de la surface continentale aux événements
pluvieux a été explicitement analysée par [Lohou et al., 2013] à partir de la fraction évaporative
sur tous les sites de l’observatoire AMMA-CATCH. La réponse de la surface se produit en deux
étapes : la réponse immédiate et la phase de recouvrement. La réponse immédiate correspond à une
augmentation de la fraction évaporative qui se produit juste après les événements pluvieux. Plus
la surface du sol est sèche, plus forte est la réponse. La phase de recouvrement est caractérisée par
une diminution de la fraction évaporative plusieurs jours après les événements pluvieux, suivant
une relation exponentielle dont le taux de décroissance dépend du type du couvert végétal. Il est
d’un jour sur un sol nu et de 70 jours sur une forêt [Lohou et al., 2013].
Le faible intervalle de temps au cours duquel la surface est humide et EF (LE) est élevée pourrait
influencer les interactions surface – atmosphère [Charney, 1975 ; Zheng & Eltahir, 1998 ; Small
& Kurc, 2001]. En effet, l’augmentation de l’humidité du sol entrâıne une augmentation du flux de
chaleur latente. Cette dernière s’accompagne d’une augmentation de l’énergie disponible à la surface
(Rn−G), liée à l’influence de l’humidité du sol sur la température de surface et les rayonnements de
grande longueur d’onde. Selon [Small & Kurc, 2004], ces valeurs élevées du flux LE et de (Rn−G)
devraient avoir une grande influence sur la couche limite atmosphérique quand les conditions
atmosphériques sont favorables au développement de la convection. Sur les surfaces sahéliennes
[Taylor et al., 2011 ; Taylor et al., 2012] ont montré que les hétérogénéités de l’humidité du sol
provoquent un déclenchement préférentiel des orages sur les zones sèches. L’identification de tels
processus met en évidence l’existence d’une rétroaction entre la surface et l’atmosphère dans cette
région. Si le processus de rétroaction entre l’humidité du sol et précipitations a été bien documenté
en zone sahélienne sèche, il n’en est pas de même pour les zones humides. Les travaux de [Findell
& Eltahir, 2003] effectués en milieu humide dans l’Illinois (USA) et ayant porté sur l’étude du
développement et de l’initiation de la convection dans différentes conditions atmosphériques ont
montré que 22% des cas de convection se développent sur les zones humides contre seulement 13%
sur les zones sèches. En zone soudanienne humide, des études restent à mener.
6.4.2. Etude comparative des cycles diurnes moyens
Dans cette étude, nous avons regroupé les données de flux de chaleur sensible, de flux de chaleur
latente et de flux de chaleur dans le sol de chaque phase du cycle de la mousson définie dans
le chapitre 4 pour élaborer des journées types composites représentatives de chaque phase. Une
journée composite correspond pour chaque heure du jour, à la moyenne des flux à cette heure, pour
tous les jours de la période considérée. De ces composites, les cycles diurnes moyens de chaque flux
et sur chaque couvert sont représentés et analysés. Il s’agit ici mis à part la quantification des
variations saisonnières diurnes de ces flux, de faire ressortir les différences entre couverts à cette
échelle.
6.4.2.1. Variabilité saisonnière des termes du bilan d’énergie
La figure (6.13) représente les composites diurnes des termes du bilan d’énergie en 2009 sur
les deux sites, pour les deux saisons et les deux phases de transition : saison sèche (jours n°1
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à 26) ; saison humide (jours n° 103 à 304) ; phase d’humidification (jours n° 27 à 102) et phase
d’assèchement de l’atmosphère (jours n° 305 à 359).
En saison sèche, le cycle diurne de Rn est symétrique par rapport à 12 h à Nalohou. Rn est
légèrement déphasé à Bellefoungou. Ce déphasage s’observe pendant toutes les saisons sur ce site.
Il est en partie du à la position du capteur qui est affectée par l’ombre le matin (particulièrement
visible sur la figure 6.13 d). En saison sèche, le cycle diurne du rayonnement net est légèrement
plus fort à Bellefoungou. C’est le résultat d’un albédo plus faible et d’une température de surface
également plus faible.
Pour ces conditions sèches, H et G sont les termes prépondérants du bilan et atteignent le jour
respectivement des valeurs maximales de : 215 ± 46 W.m−2 ; 130 ± 13 W.m−2 à Nalohou et 183
± 44 W.m−2 ; 210 ± 52 W.m−2 à Bellefoungou. A Bellefoungou, les maxima de ces deux flux sont
déphasés par rapport à ceux de Nalohou particulièrement pour G. Le déstockage de la chaleur
emmagasinée par la surface du sol durant la journée commence environ 1 h plus tard sur le site
de la forêt comparativement au site de culture/jachère. Pour les deux sites H change de signe
pratiquement à la même heure (environ 17 h). Ainsi, le déstockage d’énergie G alimente le flux de
chaleur latente de fin d’après midi (non nul jusqu’à 18 h30). Les déphasages peuvent également
être causés par le stockage d’énergie dans la canopée.
La figure (6.14) présente le stockage d’énergie pour les quatre saisons à Bellefoungou. En saison
sèche, la canopée est ouverte et clairsemée et peut favoriser, sous l’effet du rayonnement solaire
des ascendances thermiques purement locales générant ainsi des changements rapides de la tem-
pérature dans la canopée. Si le stockage d’énergie dans la canopée semble expliquer le déphasage
matinal entre Rn, H et G lors de la mise en place de la convection, ce terme n’explique pas les
déphasages de fin d’après midi. Enfin, le flux G de Bellefoungou est certainement surestimé (voir
résidu nocturne ci-dessous). Le maximum diurne du flux LE à Bellefoungou (150 ± 33 W.m−2) est
5 fois supérieur à celui de Nalohou (40 ± 11 W.m−2). La nuit, les deux couverts évapotranspirent
∼ 12 ± 5 W.m−2 à Bellefoungou et ∼ 6 ± 6 W.m−2 à Nalohou.
Pendant la phase d’humidification de l’atmosphère, une importante quantité d’énergie radiative
disponible favorise une augmentation des autres termes du bilan. Ainsi, on observe pour un Rn
maximal diurne de 499 ± 84 W.m−2 à Nalohou et 520 ± 99 W.m−2 à Bellefoungou, des maxima
des flux H, G et LE de : 252 ± 55 W.m−2 ; 163 ± 33 W.m−2 ; 83 ± 76 W.m−2 à Nalohou et
204 ± 71 W.m−2 ; 200 ± 34 W.m−2 ; 250 ± 88 W.m−2 à Bellefoungou. Le couvert végétal de
Bellefoungou stocke de l’énergie en début de matinée qui est larguée en début d’après midi (Figure
6.14). Les intrusions d’air humides entrâınent une variabilité importante des flux comme on peut
le constater sur les valeurs des écart-types en particulier pour le flux LE. L’augmentation du flux
LE s’explique par l’augmentation de la transpiration de la végétation à Bellefoungou et à Nalohou,
par les fortes augmentations de LE après les événements pluvieux isolés au cours de cette période
de l’année (Figure 6.1). Pendant cette période, le flux de chaleur sensible à Bellefoungou arrête de
2014 157 Ossenatou Mamadou
6.4. Etude comparative des cycles diurnes des flux d’énergie à la surface
Figure 6.13 – Composites diurnes moyens du rayonnement net Rn (courbe rouge), du flux de chaleur
sensible H (courbe verte), du flux de chaleur latente LE (courbe bleue) et du flux de chaleur
dans le sol G (courbe noire) durant les différentes phases du cycle de la mousson : (a)
saison sèche, (b) saison humide, (c) phase d’humidification de l’atmosphère et (d) phase
d’assèchement de l’atmosphère. Les traits pleins pour le site de Nalohou et les pointillés
pour le site de Bellefoungou.
crôıtre avant celui de Nalohou au bénéfice du flux de chaleur latente.
En saison humide, LE représente le terme prépondérant du bilan sur les deux sites. Les maxima
diurnes observés sont de 340 ± 98 W.m−2 (Bellefoungou) et 257 ± 78 W.m−2 (Nalohou) ce qui
représente à peu près 62 et 47 % de Rn. Malgré ces conditions humides, le flux de chaleur sensible
reste non négligeable avec des variations diurnes assez similaires 130 ± 60 W.m−2 sur les deux
sites. Ces deux flux sont en phase sur les deux sites (Figure 6.13 b). Le flux G est de 100 ± 48
W.m−2 mais toujours décalé temporellement à Bellefoungou. Une partie de ce déphasage peut être
expliquée par le stockage d’énergie dans la canopée. Pendant la nuit, le flux de chaleur latente est
toujours positif (∼ 20 W.m−2).
Enfin, pendant la phase d’assèchement de l’atmosphère, le rayonnement net de Bellefoungou est
légèrement plus faible (493 ± 53 W.m−2) que celui de Nalohou (560 ± 93 W.m−2). Au cours de
cette période, l’atmosphère et la surface du sol s’assèchent. Le flux de chaleur latente diminue sur
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les deux sites. Le flux de chaleur sensible devient alors le terme prépondérant du bilan sur les deux
sites (Figure 6.13 d).
Figure 6.14 – Composites diurnes moyens du terme de stockage d’énergie à Bellefoungou pendant la saison
sèche (courbe rouge), la saison humide (courbe bleue), la phase d’humidification de l’atmo-
sphère (courbe noire) et la phase d’assèchement de l’atmosphère (courbe grise).
6.4.2.2. Variabilité saisonnière du terme résiduel
La figure (6.15) montre les composites diurnes de la fermeture du bilan en terme du résidu
pendant les quatre saisons sur les deux sites. A Nalohou, le résidu du bilan (Rn − G −H − LE)
montre une dynamique diurne caractérisée par des valeurs positives en moyenne entre 6 h et 12 h
et négatives entre 12 h et 18 h pendant la saison sèche et la phase d’assèchement de l’atmosphère.
La nuit le bilan est fermé sur ce site (Res ∼ 0 W.m−2) témoignant d’une bonne estimation des
différents termes du bilan (voir annexe D).
Sur le site de Bellefoungou, le résidu est fortement négatif (maximum à -150 W.m−2) entre 12
h et 18 h et très peu positif entre 6 h et 12 h durant toutes les phases (Figure 6.15). Cela indique
que le bilan d’énergie n’est pas fermé la nuit. Cette non fermeture du bilan peut être due à une
sur-estimation du flux G de Bellefoungou car la méthode des harmoniques utilisée pour estimer
ce flux donne des estimations de la diffusion thermique et donc de la conductivité thermique. Ces
conductivités thermiques sont trois fois plus importante à Bellefoungou qu’à Nalohou. De plus, le
rayonnement net est mesuré dans la canopée et impacté par les effets d’ombrages. Au regard de
cela, nous pouvons dire que le terme de stockage d’énergie dans la fermeture semble jouer un rôle
marginal dans le bilan d’énergie sur le site de Bellefoungou, alors que [Wilson et al., 2002a] ont
montré que la prise en compte de celle-ci dans le bilan d’énergie l’améliorerait de près de 7%.
Les résultats montrent l’existence d’une variabilité intra-saisonnière de la fermeture du bilan
d’énergie. Les valeurs positives du résidu suggèrent que l’énergie disponible en surface reste large-
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Figure 6.15 – Composites diurnes moyens du résidu du bilan (Rn − G −H − LE ) durant les différentes
phases du cycle de la mousson à Nalohou (trait plein) et à Bellefoungou (pointillés).
ment supérieure aux flux turbulents et vice versa. L’augmentation du résidu de la saison sèche à
la phase d’assèchement à Nalohou s’explique par l’augmentation de l’hétérogénéité de la surface
[Panin et al., 1998]. De même, si la non fermeture était liée uniquement à une mauvaise estimation
du flux LE alors le faible taux de non fermeture devrait s’observer en saison humide où LE est
majoritaire dans le bilan, ce qui n’est pas le cas (Tableau 6.3). La thèse de l’hétérogénéité du site
semble être alors la plus plausible. En se référant aux résultats obtenus durant la saison sèche et
la phase d’humidification à Nalohou où les conditions surfaciques restent assez proches des condi-
tions requises pour la technique d’eddy covariance, on peut confirmer une bonne estimation des
flux turbulents de l’atmosphère dans la région. Les coefficients obtenus sur ce site sont comparables
à ceux obtenus par [Mauder et al., 2006] (pente = 0,95 ; ordonnée à l’origine = 0,32 et r2 = 0,97)
en zone soudanienne sur un sol nu et pendant la phase de transition saison sèche – saison humide.
Même si les taux de fermeture du bilan ne sont pas parfaits sur le site de Bellefoungou, ils restent
toutefois meilleurs à ceux observés dans la littérature (70 – 80%) [Wilson et al., 2002a ; Sánchez
et al., 2010] en zone de forêt.
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Tableau 6.3 – Coefficients de la droite de régression linéaire entre (H + LE) et (Rn − G), (Rn − G −
∆S) pendant les différentes phases du cycle de la mousson sur les sites de Nalohou et de
Bellefoungou. n est le nombre de données au pas de temps de 30 min ayant servi aux calculs.
Coefficients Nalohou Bellefoungou Nalohou Bellefoungou
Saison sèche Phase d’hum.
pente 0,99 0,8 0,84 0,92
ord. à l’origine 1,33 108 8,42 44
r2 0,96 0,64 0,94 0,73
n 934 364 2176 1896
Saison humide Phase d’ass.
pente 0,8 0,91 0,77 0,91
ord. à l’origine 20,96 32,64 31,46 60,64
r2 0,93 0,86 0,87 0,73
n 5032 4711 1182 922
6.4.2.3. Analyse de la sensibilité diurne de la fraction évaporative
Nous souhaitons ici vérifier la validité dans le contexte climatique soudanien de deux hypothèses.
La première hypothèse émise par [Rowntree, 1991] stipule que la fraction évaporative (EF ) est
plus sensible à l’énergie disponible (Rn − G) quand cette dernière est faible (< 200 W.m−2). La
seconde formulée par [Farah et al., 2004] dans des conditions tropicales sur une savane au Kenya
stipule que la fraction évaporative augmente de façon concomitante avec le déficit de vapeur satu-
rante (V PD).
La figure (6.16) montre l’évolution diurne de EF en fonction de (Rn − G) et du V PD entre
9h et 16 h. La fraction évaporative montre un hysteresis : pour une énergie disponible donnée, la
fraction évaporative est plus importante l’après-midi que le matin. On observe également que la
sensibilité augmente lorsque (Rn−G) est faible : une faible variation de (Rn−G) entraine une plus
forte variation de LE le matin et le soir qu’au cours de la journée. L’hypothèse de [Rowntree,
1991] est donc vérifiée.
Contrairement à l’hypothèse de [Farah et al., 2004], la fraction évaporative diminue lorsque
le V PD augmente. La seconde hypothèse n’est pas valide pour les conditions climatiques souda-
niennes à l’échelle diurne. On avait déjà identifié la diminution de la fraction évaporative EF10−14h
quand le V PD augmente (Figure 6.9). Après 14 h, le V PD ne varie plus mais EF augmente. Ce
comportement s’observe pendant toutes les saisons et sur les deux sites. Cette dynamique est liée
à une augmentation rapide du taux d’évapotranspiration réelle alors que le flux de chaleur sensible
diminue [Mamadou et al., 2014]. Au-delà de tout ce qui précède, les différentes relations montrent
que les cycles diurnes de la fraction évaporative, de l’énergie disponible et du déficit de vapeur
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saturante ne sont pas univoques au cours du cycle nycthéméral et présentent un hysteresis.
a) b)
Figure 6.16 – Relation entre la fraction évaporative (EF ) et (a) l’énergie disponible (Rn − G), (b) le
déficit de vapeur saturante (V PD) durant les phases du cycle de la mousson : saison sèche
(rouge), saison humide (bleue), phase d’humidification de l’atmosphère (noire) et phase de
l’assèchement de l’atmosphère (grise). Les traits pleins pour le site de Nalohou et les pointillés
pour le site de Bellefoungou.
6.5. Conclusion
Dans ce chapitre, trois études comparatives des cycles saisonnier et diurne des flux d’énergie
à Nalohou et à Bellefoungou ont été effectuées. La première menée à l’échelle annuelle a permis
d’identifier les variables qui contrôlent l’évapotranspiration réelle sur les deux sites. Ainsi, nous
avons montré qu’à Nalohou, le stock d’eau des couches superficielles, l’indice foliaire de la végétation
et la longueur de rugosité constituent les variables de surface qui expliquent la variabilité saisonnière
de l’évapotranspiration réelle. Une sensibilité de l’évapotranspiration réelle de ce couvert à la
température de l’air a été identifiée à partir des analyses statistiques. A Bellefoungou, le stock
d’eau des couches superficielles explique la variabilité saisonnière de l’évapotranspiration réelle.
En saison humide, les deux couverts végétaux ont presque les mêmes flux de chaleur sensibles
tandis qu’un écart d’environ 100 W.m−2 apparâıt dans le flux de chaleur latente plus fort en
forêt. Bien que faible en saison humide, les écarts de fraction évaporative sur les deux couverts
sont significatifs et montrent que sur la forêt, la quantité d’énergie radiative qui est dissipée en
évapotranspiration est supérieure à celle de la mosäıque de culture/jachère. En saison sèche, la
forêt évapotranspire beaucoup plus que la zone de mosäıque de culture/jachère et aussi pendant
les périodes intermédiaires. De l’analyse de la sensibilité de l’évapotranspiration réelle, il ressort
que celle-ci est plus sensible à la conductance aérodynamique sur la forêt que sur la mosäıque
de culture/jachère. Par contre la mosäıque de culture/jachère présente une sensibilité au déficit
de vapeur d’eau, ce qui n’apparâıt pas sur la forêt. Les différences reflètent un fonctionnement
différent (à travers les stomates) des deux couverts végétaux et une différence de conductance
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aérodynamique. Nous avons également montré que sur les deux couverts végétaux, pour Gs > 10
mm.s−1 l’évapotranspiration réelle semble uniquement contrôlée par la demande atmosphérique et
l’énergie disponible. Enfin, nous avons montré avec le coefficient de découplage, que la surface et
l’atmosphère restent toujours couplées dans la région, même en saison des pluies (Ω < 0,6).
La seconde étude a été menée à l’échelle événementielle. Elle a permis de mettre en évidence la
forte variabilité spatio-temporelle des flux d’énergie en zone soudanienne. Les différentes séquences
investiguées montrent une réponse différente aux événements pluvieux puis une répartition simi-
laire des flux H et LE sur les deux couverts quelques jours après les premiers événements pluvieux
de l’année. Le même résultat a été obtenu pendant la saison humide, en particulier après le saut
de mousson. A l’échelle diurne, les deux couverts évapotranspirent pendant la nuit même en saison
sèche. Ce résultat novateur traduit que les stomates ne sont pas totalement fermées la nuit. En
saison humide, un flux de chaleur sensible légèrement supérieur (< 50 W.m−2) à Nalohou par
rapport à Bellefoungou tandis qu’un écart de ∼ 100 W.m2 apparâıt dans les maxima du flux de
chaleur latente. L’analyse de la sensibilité diurne de la fraction évaporative à l’énergie disponible
et au déficit de vapeur saturante a montré la validité de l’hypothèse de [Rowntree, 1991]. Par
contre, celle de [Farah et al., 2004] n’est pas vérifiée dans les conditions climatiques soudaniennes.
Dans la suite, la variabilité inter-annuelle des flux sur les deux couverts végétaux est analysée.
On va vérifier si l’augmentation des précipitations influence la partition de ces derniers.
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Chapitre 7
:::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::
Dynamique inter-annuelle de la
partition énergétique
:::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::
Les mesures micro-météorologiques mises en place depuis l’année 2007 offrent une opportunité
unique pour examiner les flux en surface. Comme indiqué dans le chapitre 4, la période d’étude
(2007 – 2010) englobe 4 années à pluviométrie variable. Elle varie de + 8% en 2008 à + 26% en
2010 rapport à la moyenne inter-annuelle sur 50 ans (1950 – 2002). L’objectif de ce chapitre est
de quantifier l’impact de la variabilité inter-annuelle des précipitations et du rayonnement net sur
les flux, en particulier la partition énergétique. Le chapitre est ainsi divisé en deux sections. La
première section est focalisée sur la dynamique inter-annuelle des flux de chaleur sensible et de
chaleur latente. Dans la deuxième section, les résultats de la partition énergétique sur les deux
couverts végétaux sont analysés et discutés.
7.1. Variabilité inter-annuelle des flux turbulents des deux couverts
Les figures (7.1) et (7.2) présentent la moyenne 10 - 14h des flux H et LE sur toute la période
où les données sont disponibles sur les deux sites. On remarque d’abord une grande similarité des
comportements en fonction des années (Figure 7.2). Les comportements de chacun des couverts
identifiés en 2009 au chapitre précédent se retrouvent en 2008 et 2010 (Figure 7.1). Le flux de cha-
leur latente montre une amplitude annuelle plus importante que le flux de chaleur sensible (Figure
7.1 b). Pendant la saison humide, l’évapotranspiration réelle est affectée par l’ennuagement et l’oc-
currence des précipitations intenses. Ce qui engendre une importante variabilité intra-journalière.
Les flux de chaleur latentes sont systématiquement plus importants sur la forêt que sur la mosäıque
de culture/jachère. Ils sont systématiquement faibles mais non nuls à Nalohou en saison sèche avec
une dynamique reproductible d’une année à l’autre. De même à Bellefoungou, le minimum du flux
LE10−14h concorde à quelques jours près avec le début de la saison sèche après une chute rapide
pendant la phase de transition saison humide – saison sèche.
Les moyennes saisonnières ont été calculées et sont présentées dans le tableau (7.1) et sur la
figure (7.3). Les saisons pour lesquelles le taux de lacune est supérieur à 25% sont surlignées en
fond grisé. Bien que ces résultats ne soient pas complètement fiables pour les saisons avec un grand
nombre de lacunes (Bellefoungou : saison humide et phases d’humidifcation et d’assèchement de
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l’atmosphère de l’année 2010 et la saison humide de l’année 2008 ; à Nalohou saison humide de
l’année 2007), nous les avons gardées car nous pensons, de part la distribution des données dispo-
nibles (Figure 7.1), qu’elles sont représentatives de la saison correspondante.
En saison sèche, le flux de chaleur sensible est le terme prépondérant du bilan d’énergie. A
Nalohou, on note que le contraste le plus important pour H10−14h est obtenu pour les deux années
2008 (263 W.m−2) et 2009 (202 W.m−2) pour lesquelles les rayonnements nets moyens observés
sont respectivement de : 400 W.m−2 en 2008 et 352 W.m−2 en 2009 (Tableau 7.1). Ainsi, la va-
riabilité inter-annuelle du flux de chaleur sensible sur la mosäıque de culture/jachère semble être
liée à la variabilité inter-annuelle des apports radiatifs. Le flux de chaleur latente de Nalohou ne
montre pas de tendance claire sur la base des trois années disponibles. De même pour le site de
Bellefoungou, les deux années disponibles ne sont pas assez contrastées en rayonnement net (376
et 392 W.m−2) pour avancer des hypothèses sur le comportement moyen de la forêt en saison
sèche. En phase d’humidification de l’atmosphère, les tendances observées pendant la saison sèche
perdurent. En particulier, le flux de chaleur sensible moyen garde à peu près les mêmes valeurs
qu’en saison sèche indépendamment des changements dans les apports radiatifs (Figures 7.2 et 7.3).
En saison humide, les flux de chaleur sensible semblent encore répondre aux apports radiatifs
(Figure 7.3). Le plus faible H10−14h est observé en 2008, 114 W.m
−2 (Nalohou) et 110 W.m−2
(Bellefoungou) pour le rayonnement moyen le plus faible de 477 W.m−2 à Nalohou et 454 W.m−2
à Bellefoungou. Pour ce qui concerne le flux de chaleur latente, à Nalohou, la même tendance
moyenne est observée autour de 234 W.m−2 quelle que soient les apports radiatifs et quelle que
soit la pluviométrie (Tableau 7.2). Par contre à Bellefoungou, on note une différence visible entre
les années. L’année la moins pluvieuse (2008) est aussi l’année avec le moins d’apport radiatif et
elle présente le taux d’évapotranspiration le plus faible (285 W.m−2). Les années 2009 et 2010
présentent des apports radiatifs similaires (∼ 500 W.m−2) et des excédents pluviométriques égale-
ment similaires (Tableau 7.2) mais montrent des taux d’évapotranspiration légèrement croissants de
2008 à 2010. Cela pourrait suggérer que d’autres termes expliquent cette variabilité inter-annuelle
comme par exemple la distribution temporelle des pluies. En effet, la saison des pluies de 2009
s’étale sur une plus longue période et on voit (Figure 7.1) que le flux de chaleur latente garde
plus longtemps des valeurs élevées. Outre le cumul pluviométrique, il faut alors aussi considérer
sa distribution temporelle car la précocité de la saison humide de 2009 par rapport à 2010 permet
de garder une plus longue période d’évapotranspiration réelle. Ces résultats sont particulièrement
visibles sur la figure (7.2) ou on observe des valeurs moyennes de flux de chaleur sensible et latente
très similaires en saison humide après le saut de mousson quelle que soit l’année. Inversement,
pendant les saisons intermédiaires on observe des différences très importantes dues aux différences
de mise en place de la mousson (date de départ, durée).
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Figure 7.1 – Variations saisonnière et inter-annuelle des moyennes 10 - 14 h des flux de : (a) chaleur sensible
et (b) chaleur latente à Nalohou (points gris) et à Bellefoungou (points noirs). Les fonds rose
et bleu indiquent les saisons sèche et humide.
Figure 7.2 – Moyenne glissante sur 20 jours de (a) flux de chaleur sensible et (b) flux de chaleur latente
à Nalohou (trait plein) et à Bellefoungou (pointillé) pour les quatre années étudiées (2007 à
2010). Les fonds rose et bleu indiquent les dates moyennes sur quatre ans de la longueur des
saisons sèche et humide.
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7.1. Variabilité inter-annuelle des flux turbulents des deux couverts
Figure 7.3 – Boxplots des moyennes 10-14 h des flux de chaleur sensible et de chaleur latente pendant
chaque phase du cycle de la mousson à Nalohou et à Bellefoungou. Les fonds gris indiquent
les saisons lacunaires.
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Tableau 7.1 – Moyennes et (écart - types) des moyennes entre 10 h et 14 h des variables H, LE, G, Rn saison par saison sur les deux sites étudiés. Les fonds
gris indiquent les valeurs pour lesquelles les saisons sont incomplètes.
Saisons & Variables Nalohou Bellefoungou
2007 2008 2009 2010 moy.inter 2007 2008 2009 2010 moy.inter
Saison sèche H - 263(34) 202(37) 244(25) 236(32) - - 151(31) 204(31) 177(31)
LE - 22(10) 38(6) 42(8) 34(8) - - 132(22) 116(27) 124(25)
G - 131(31) 116(9) 137(11) 128(17) - - 144(52) 117(22) 131(37)
Rn - 400(33) 352(28) 395(30) 382(30) - - 376(35) 392(35) 384(35)
Phase d’hum H - 260(48) 224(42) 249(40) 244(43) - - 187(55) 221(54) 204(54)
LE - 35(36) 64(55) 56(45) 52(45) - - 212(64) 204(69) 208(66)
G - 138(30) 125(21) 140(17) 135(23) - - 129(29) 68(17) 99(23)
Rn - 423(60) 446(62) 447(63) 439(61) - - 487(89) 458(64) 472(79)
Saison humide H 130(51) 114(42) 131(45) 130(43) 126(45) - 110(35) 121(46) 111(43) 114(41)
LE 230(56) 226(65) 235(59) 244(61) 234(60) - 285(64) 316(64) 342(66) 314(65)
G 77(29) 89(37) 91(38) 84(39) 85(36) - 67(29) 81(38) 51(24) 66(31)
Rn 500(131) 477(117) 509(112) 493(122) 487(126) - 454(153) 504(143) 495(143) 484 (147)
Phase d’ass H 237(38) 210(51) 248(34) 265(35) 240(40) - 182(44) 203(30) 189(57) 191(44)
LE 70(31) 114(72) 119(77) 79(51) 96(58) - 210(100) 155(57) 164(127) 176(95)
G 83(16) 107(30) 86(18) 123(30) 100(23) - 115(26) 128(37) 116(32) 119(32)
Rn 475(82) 468(96) 515(85) 452(71) 478(84) - 474(94) 447(62) 464(88) 461(81)
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7.1. Variabilité inter-annuelle des flux turbulents des deux couverts
Les moyennes saisonnières présentées dans le tableau (7.1) permettent d’estimer des moyennes
annuelles en pondérant les valeurs moyennes de chaque saison par la durée de la saison. Dans le
tableau (7.2), nous avons calculé les valeurs moyennes sur une année en commençant au début
d’une saison humide pour finir à la fin de la phase de transition saison sèche – saison humide de
l’année suivante. Ce découpage est hydrologiquement plus pertinent dans le sens ou l’eau tombée
lors d’une saison humide permet d’alimenter les différents flux pendant les 3 saisons suivantes.
On note dans ces moyennes annuelles des valeurs croissantes du flux de chaleur latente entre
2008 et 2009, mais aussi du rayonnement net (Tableau 7.2). Ainsi, les rapports LE10−14h/Rn10−14h
moyens annuels sont constants à Nalohou (LE10−14h/Rn10−14h = 0,33) et à Bellefoungou
(LE10−14h/Rn10−14h = 0,53). Ce résultat semble confirmer le rôle prépondérant que joue Rn10−14h
pour les flux de chaleur latentes à l’échelle annuelle. Inversement les rapports LE10−14h/Pluie dimi-
nuent d’environ 2% entre 2008 et 2009 (de 0,25 à 0,24 à Nalohou et de 0,37 à 0,34 à Bellefoungou)
alors que la pluviométrie a augmenté de 13%. Ainsi les excédents de pluie n’ont pas été évaporés
dans les mêmes proportions ni pendant la saison des pluies, ni pendant les saisons suivantes. Il faut
noter que la manière dont les mesures de rayonnement net ont été effectuées à Bellefoungou ne
permet pas de conclure quantitativement pour ce site. Toutefois, les mesures montrent que pour les
années étudiées, l’évapotranspiration réelle semble peu sensible au cumul pluviométrique annuel,
et que les conditions climatiques, en particulier Rn10−14h expliquent les variations inter-annuelles
du flux LE10−14h.
Tableau 7.2 – Moyennes sur les années hydrologiques : de la saison humide de l’année (n-1) à la fin de la
phase d’humidification de l’atmosphère de l’année n du flux de chaleur sensible, de chaleur
latente, du rayonnement net et du cumul de la pluie sur les deux sites étudiés.
Nalohou
Variables 2007 – 2008 2008 – 2009 2009 – 2010
H10−14h (W.m
−2) 199 158 179
LE10−14h (W.m
−2) 150 148 164
Rn10−14h (W.m
−2) 495 442 480
LE10−14h/Rn10−14h (-) 0,30 0,33 0,34
Cumul Pluie (mm) 1412 1272 1452
Cumul LE10−14h (mm) 322 316 350
LE10−14h/Pluie (-) 0,23 0,25 0,24
Bellefoungou
H10−14h (W.m
−2) - 139 157
LE10−14h (W.m
−2) - 233 248
Rn10−14h (W.m
−2) - 442 470
LE10−14h/Rn10−14h (-) - 0,53 0,53
Cumul Pluie (mm) 1456 1365 1544
Cumul LE10−14h (mm) - 499 532
LE10−14h/Pluie (-) - 0,37 0,34
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7.2. Caractéristiques inter-annuelles de la partition énergétique
7.2.1. Fraction évaporative EF et rapport de Bowen β
Les figures (7.4 et 7.6) présentent l’évolution temporelle de la fraction évaporative et du rapport
de Bowen sur les deux sites et sur toute la période étudiée. On remarque une grande similarité entre
les années par rapport à l’année 2009 décrite au chapitre 6. En particulier, le régime de EF10−14h
pendant les saisons humides est particulièrement reproductible d’une année à l’autre (Figure 7.6).
Cela confirme le rôle prépondérant de l’énergie disponible pour expliquer la variabilité temporelle
des flux turbulents de l’atmosphère en saison humide.
On note toutefois quelques légères différences pendant les saisons sèches à Bellefoungou où les
fractions évaporatives sont plus importantes en 2009 qu’en 2010. D’autre part, pendant les phases
de transition entre la saison humide à la saison sèche, et de la saison sèche à la saison humide, les
dynamiques de la partition énergétique diffèrent. La variabilité inter-annuelle de la dynamique de
EF10−14h varie essentiellement avec la présence et la distribution des événements pluvieux durant
ces phases de transition. Si on compare les deux types de couverts végétaux, on constate que pour
toutes les années, EF10−14h chute plus vite à Nalohou qu’à Bellefoungou après la saison des pluies
et reprend plus lentement après la saison sèche.
Figure 7.4 – Variations saisonnière et inter-annuelle des moyennes 10 - 14 h de : (a) la fraction évaporative
et du (b) rapport de Bowen de 2007 à 2010 à à Nalohou (points gris) et à Bellefoungou (points
noirs). Les fonds rose et bleu indiquent les saisons sèche et humide.
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Figure 7.5 – Moyenne glissante sur 20 jours de (a) la fraction évaporative et (b) du rapport de Bowen
à Nalohou (trait plein) et à Bellefoungou (pointillé) pour les quatre années étudiées (2007 à
2010). Les fonds rose et bleu indiquent les dates moyennes sur quatre ans de la longueur des
saisons sèche et humide.
Pour mieux analyser les écarts entre les saisons sur chaque site, nous avons calculé les statistiques
de EF10−14h et β10−14h de chaque saison. Elles sont présentées sous forme de bôıtes à moustaches
(Figures 7.6 et 7.7). Pour éviter de considérer des séquences sèches à l’intérieur de la saison humide,
les saisons dites ”saisons humides” se limitent à la période entre la date du saut de mousson et la
fin de la saison humide.
Comme souligné précédemment, on constate que les différences entre les couverts sont plus im-
portantes en saison sèche et intermédiaires. En périodes intermédiaires, les variations importantes
des variables se traduisent dans l’amplitude de la dispersion et les valeurs médianes ne peuvent pas
être interprétées. Comme cela a été évoqué ci-dessus, il est bien difficile de trouver un lien avec la
pluviométrie. En effet, pour un différentiel de pluviométrie important (+ 25%) entre 2008 et 2009,
aucune saison humide ne semble montrer d’augmentation de la fraction évaporative, au contraire
les médianes restent stationnaires à 0,70 (± 2,75%) à Nalohou et 0,75(± 0,66%) à Bellefoungou.
De même, il n’est pas possible d’identifier un effet retard simple sur les régimes de fraction évapo-
rative qui pourrait confirmer l’hypothèse de [Philippon et al., 2007]. Les mêmes comportements
se retrouvent dans la variabilité inter-annuelle du rapport de Bowen (Figure 7.7).
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Figure 7.6 – Boxplot de la fraction évaporative saison par saison sur les sites de Nalohou et de Bellefoungou
en 2007 (marron), 2008 (bleu), 2009 (rouge) et 2010 (vert). Chaque boxplot représente la
médiane (trait horizontal), les quartiles 1/4 et 3/4. Les traits verticaux indiquent les maximum
et minimum de EF10−14h.Les fonds gris indiquent les saisons lacunaires.
Figure 7.7 – Boxplot du rapport de Bowen saison par saison sur les sites de Nalohou et de Bellefoungou
en 2007 (marron), 2008 (bleu), 2009 (rouge) et 2010 (vert). Chaque boxplot représente la
médiane (trait horizontal), les quartiles 1/4 et 3/4. Les traits verticaux indiquent les maximum
et minimum de β10−14h. Les fonds gris indiquent les saisons lacunaires.
Les valeurs moyennes de la fraction évaporative obtenues en saison des pluies à Nalohou sont
comparables à celles obtenues par [Bagayoko et al., 2007 ; Brümmer et al., 2008] (0,73 & 0,80)
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en zone soudanienne. A proximité du site de Nalohou, [Guyot et al., 2012] avaient trouvé une
moyenne légèrement inférieure de 0,67 en analysant trois années de données (2006 à 2008) de flux
obtenues avec un scintillomètre à large ouverture. Pourtant, ces auteurs ont étudié une zone plus
large s’étendant sur 2,4 km et comprenant une savane arborée ce qui devrait augmenter le taux
de la fraction évaporative. La différence peut être due à deux raisons. Tout d’abord, il ne s’agit
pas des mêmes années mais on a vu que la variabilité inter-annuelle est faible, ensuite la technique
de mesure est différente. Avec le scintillomètre, le flux d’évapotranspiration est déduit du bilan
d’énergie ce qui introduit une incertitude supplémentaire à la mesure.
Les ordres de grandeurs du rapport de Bowen à Nalohou (0,60) se rapprochent également de
celles de [Bagayoko et al., 2007] (∼ 0,5 pour V PD < 1 kPa), de [Brümmer et al., 2008] (0,70).
Les valeurs plus faibles de β10−14h à Bellefoungou (0,40) restent également cohérentes avec celles
obtenues par [Wilson et al., 2002b] : 0,25 - 0,50 pour les forêts décidues.
7.3. Conclusion
Les séries de mesures d’eddy covariance disponibles de 2007 à 2010 sur les sites de Nalohou et
Bellefoungou ont permis d’analyser les dynamiques saisonnière et inter-annuelle de la partition des
flux d’énergie en chaleur sensible et chaleur latente. Elle dépend fortement du couvert végétal en
saison sèche et en périodes intermédiaires mais moins en saison humide. La variabilité inter-annuelle
est importante pendant les périodes intermédiaires où elle est liée à la répartition des évènements
pluvieux. Pendant ces périodes, un événement pluvieux isolé modifie fortement l’équilibre radiatif
de surface. Les valeurs moyennes des quatre années obtenues en saison sèche sont de : 0,1 et 0,4 pour
EF10−14h ; 10,5 et 1,2 pour β10−14h respectivement à Nalohou et Bellefoungou. En saison humide,
après le saut de mousson elles valent : 0,7 et 0,75 (EF10−14h) ; 0,6 et 0,4 (β10−14h). Pendant
les quatre années, EF10−14h varie en saison sèche de 0,08 (2008) à 0,16 (2009) et β10−14h de
13,86 (2008) à 5,9 (2010) à Nalohou. A Bellefoungou, EF10−14h varie de 0,47 à 0,37 ; et 1,24 et
1,91 respectivement pour β10−14h pendant les saisons sèches des années 2009 et 2010. Les valeurs
moyennes de la saison humide de EF10−14h et β10−14h sont peu variables. A Bellefoungou, EF10−14h
oscille entre 0,73 (2008) et 0,75 (2010) et β10−14h entre 0,36 (2010) et 0,41 (2009). A Nalohou on
note 0,66 (2008) à 0,64(2009) pour EF10−14h et 0,66 (2009) et 0,62 (2010) pour β10−14h.
Cette étude a également mis en évidence que dans la zone soudanienne, l’évapotranspiration
réelle de la forêt en saison sèche est variable suivant les années. Cette variabilité peut être reliée à la
variabilité du rayonnement net disponible. Cependant, le lien avec la pluviométrie de l’année anté-
rieure n’est pas clair. En effet, le faible nombre d’années disponibles et leur pluviosité peu variable
ne permet pas de tirer des conclusions générales définitives. Nous ne pouvons donc pas confirmer ni
infirmer l’existence de la mémoire inter-annuelle de la végétation soulignée par [Philippon et al.,
2007] dans la région soudanienne.
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:::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::
Conclusion générale
:::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::::
Dans un contexte de variabilité climatique et de forte pression anthropique, qui ont accentué
le remplacement de la végétation naturelle au profit des zones de cultures, il est indispensable
d’étudier les processus de surface, en particulier les échanges d’énergie et de vapeur d’eau car
ceux-ci ont un rôle avéré dans le système de la mousson ouest africaine. L’objectif principal de
cette thèse est d’étudier les flux de vapeur d’eau (évapotranspiration réelle) et d’éner-
gie (flux de chaleur sensible) échangés entre deux couverts végétaux contrastés et
l’atmosphère en vue d’une meilleure compréhension du fonctionnement de l’interface
surface-atmosphère en zone soudanienne. Cet objectif principal est décliné en trois objec-
tifs spécifiques pour lesquels nous rappelons les principaux résultats obtenus d’une part sur une
mosäıque de culture/jachère (site de Nalohou) et d’autre part sur une forêt claire (site de Belle-
foungou).
Objectif n°1 : documenter la variabilité des flux de vapeur d’eau et d’énergie aux
échelles événementielle, diurne, saisonnière et inter-annuelle sur deux couverts loca-
lisés en zone soudanienne au Nord du Bénin.
Qualification des mesures
Le premier enjeu était d’obtenir les premières données d’eddy covariance au Bénin. Les sites
d’étude, situés en milieu naturel et agricole, localisés à 450 km de Cotonou sont en autonomie
électrique et doivent garantir un niveau de qualité suffisant. La précision dans les termes du bilan
d’énergie a été démontrée sur les deux couverts végétaux sur lesquels la fermeture du bilan d’énergie
est supérieure à 82% sur le site de mosäıque de culture/jachère et 87% sur le site de forêt, ce qui
est très satisfaisant pour ce type de mesure. Les autres critères de qualité concernent le respect
des hypothèses de la théorie de Monin Obhukov et de stationnarité du flux, mais aussi la dérive
des capteurs suite à leur salissure en saison sèche. En effet, il n’est pas possible de faire un passage
quotidien étant donné leur implantation. Une méthodologie originale a été développée pour corriger
la dérive et donne de bons résultats. Enfin, le dernier problème rencontré est lié à l’alimentation
électrique qui est souvent défaillante la nuit et qui nous a obligé à travailler sur la période réduite
10h–14h pour étudier les variations journalières des termes du bilan d’énergie. Au terme de ces
traitements, plus de 88% des données de Nalohou sont qualifiées pour H et 77% pour LE. A
Bellefoungou le pourcentage est identique pour H et supérieur (82%) pour LE. Compte tenu des
lacunes dans les enregistrements, le pourcentage de données disponibles par rapport à une année
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complète est finalement de 75% (H) et 50% (LE) au pas de temps de 30 minutes pour la meilleure
année (2009). On notera pour finir que le site de forêt (Bellefoungou) est homogène sur une grande
superficie ce qui assure que le flux mesuré provient toujours de la forêt claire quelle que soit la
direction du vent alors que sur le site de Nalohou, les parcelles agricoles sont petites et variables
dans l’espace. Suivant la direction du vent, des arbustes ou des arbres entrent dans le footprint, et
exceptionnellement une zone de bas-fond. Cette variabilité doit être prise en compte dans l’analyse
des flux.
Le principal avantage du système d’eddy covariance est qu’il fournit des mesures directes sans
dégrader l’environnement dans lequel il est installé. Son inconvénient est qu’il nécessite un suivi
expérimental important. Le traitement de ces données est minutieux et nécessite un temps consé-
quent à chaque étape de ce dernier.
La variabilité inter-annuelle des conditions atmosphériques prime sur la variabilité inter-site.
Notre analyse a été faite sur la base d’une partition de l’année en 4 saisons définies à partir de
l’humidité absolue de l’air. La saison sèche est courte (1 à 2 mois) et les conditions atmosphériques
sont homogènes, caractérisées par un air sec et une absence totale de pluies. La saison des pluies est
également homogène, caractérisée par un flux de mousson qui amène un air humide. Toutefois, les
événements pluvieux sont plus réguliers après le saut de mousson, qui a lieu autour du 24 juin ± 8
jours. Les deux autres saisons, ou phases de transition sont moins homogènes, avec des alternances
d’air sec et de flux de mousson et des évènements pluvieux isolés qui ont un impact significatif sur
la partition énergétique. Sur les deux couverts végétaux, l’analyse des variables météorologiques
et des composantes du bilan radiatif de surface pendant les quatre années à pluviométrie variable
a montré que la variabilité des précipitations affecte peu ces conditions atmosphériques à l’échelle
journalière pendant les saisons sèche et humide. Cependant, la variabilité inter-annuelle des préci-
pitations et donc des conditions atmosphériques est importante pendant les phases de transition
entre les saisons. Les différences inter-site des variables météorologiques sont du second ordre et
apparaissent à l’échelle diurne pendant la nuit pour la température de l’air et durant le jour pour
l’humidité absolue de l’air.
Analyse et comparaison des flux sur les deux couverts pendant les 4 saisons
Le cycle saisonnier du flux de chaleur sensible est similaire sur les deux sites mais celui de Nalo-
hou reste toujours supérieur à celui de Bellefoungou avec un écart moyen minimal en saison humide
(+12 W.m−2). Le flux de chaleur latente à Nalohou est inférieur en moyenne de 100 W.m−2 à celui
de Bellefoungou. Les différences varient avec les saisons. En saison sèche le flux de chaleur latente
n’est pas nul, LE10−14h vaut en moyenne 34 W.m
−2 sur la mosäıque de culture/jachère et 124
W.m−2 sur la forêt claire à isoberlinia. La forêt, dont les arbres ont des racines profondes, trans-
pire des quantités d’eau importantes en saison sèche mais la mosäıque de culture/jachère, où les
paysans laissent des arbres, transpire également. Intégrée sur une durée de 2 mois de saison sèche,
l’évapotranspiration réelle entre 10h et 14h atteint 14 mm sur la mosäıque de culture/jachère et 50
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mm sur la forêt. Les différences les plus importantes entre les couverts végétaux s’observent pen-
dant les périodes intermédiaires. Pendant la période d’humidification à Nalohou, l’augmentation
de LE10−14h est directement liée à la pluviométrie, mais sur la forêt, LE10−14h augmente avant les
premières pluies dès que les nouvelles feuilles apparaissent, c’est-à-dire en février. Après la saison
des pluies, la forêt garde un taux d’évapotranspiration élevé plus longtemps que la culture. L’en-
semble de ces considérations entrâıne une évapotranspiration réelle annuelle significativement plus
importante en forêt que sur une zone cultivée quelle que soit la saison. La disparition des forêts
au profit des zones de cultures entrâınerait donc une diminution des rétroactions, en
terme de vapeur d’eau de la surface vers l’atmosphère quelle que soit la saison.
Objectif n°2 : quantifier la partition énergétique et les caractéristiques de surface
associées sur les deux couverts végétaux.
En saison humide, après le saut de mousson, seule la demande atmosphérique conditionne les
flux et la fraction évaporative est pratiquement constante, égale à 0,75 (± 0,6%) à Bellefoungou et
0,70 (± 2,5%) à Nalohou où le flux de chaleur sensible reste élevé. En saison sèche, le flux de chaleur
sensible est prépondérant, le rapport de Bowen est supérieur à 1 sur la forêt et à 5 à Nalohou. Il a
été également montré à partir des analyses statistiques que l’humidité du sol, l’indice foliaire de la
végétation et la longueur de rugosité expliquent la variabilité saisonnière de la fraction évaporative
à Nalohou et à Bellefoungou. La sensibilité de EF10−14h à la température de l’air a été identifiée
à Nalohou dont les plantes sont des (C4) mais pas à Bellefoungou (C3).
Caractéristiques de surface (Ga, Gs et Ω)
La conductance aérodynamique de la forêt est toujours supérieure à celle de la mosäıque de
culture/jachère. En saison humide, la mosäıque de culture/jachère est plus efficace en transpiration
que la forêt où on a obtenu des valeurs de conductance de surface de l’ordre de 30 mm.s−1 à Nalohou
et 20 mm.s−1 à Bellefoungou. Par contre en saison sèche, la conductance de surface de la forêt est
trois fois plus grande que celle de la mosäıque de culture/jachère.
Nous avons également montré que les modèles de conductance de Zeng & Sakaguchi pour le sol
nu et Ball & Berry pour la canopée, permettaient de bien reproduire les conductances observées
sur le site de Nalohou en climat soudanien, dès lors que la température de surface est correctement
simulée.
Enfin, nous avons montré avec le coefficient de découplage, que la surface et l’atmosphère res-
tent toujours couplées dans la région, même en saison des pluies (Ω < 0,6). Les conditions de
surface jouent par conséquent un rôle important dans la variabilité des flux d’énergie
et de vapeur d’eau de la région.
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Objectif n°3 : quantifier l’impact de la variabilité pluviométrique sur les flux de
vapeur d’eau et d’énergie des deux couverts.
Les quatre années étudiées montrent une faible variabilité pluviométrique et sont plutôt plu-
vieuses par rapport à la moyenne inter-annuelle de 1190 mm. De plus, d’importantes lacunes
existent dans les données de flux. Les conclusions sur la variabilité inter-annuelle demandent à être
complétées par des séries plus longues, cependant on retiendra que le rapport LE10−14h/Rn10−14h
est peu variable avec les années, quelle que soient les cumuls de pluies observés pour ces quatre an-
nées. Ainsi, les variations de fraction évaporative observées pour les saisons sèches et les phases de
transition sont compensées par des variations de la durée des saisons. Ce n’est donc pas seulement
le cumul pluviométrique annuel, mais sa répartition temporelle qu’il faut considérer pour évaluer
son impact sur l’évapotranspiration réelle.
Perspectives
La mise en place de l’observatoire AMMA – CATCH et du projet Ouémé – 2025 ont permis
d’acquérir de longues séries de données météorologiques et de flux turbulents de l’atmosphère en
zone soudanienne au Nord du Bénin. Ces longues séries de données de cette zone climatique sont
uniques actuellement en Afrique de l’Ouest et offrent ainsi la possibilité d’étudier les processus ré-
gulateurs des échanges de vapeur d’eau et de façon concomitante, la sensibilité des écosystèmes au
changement climatique. Elles sont utiles tant pour la communauté des hydrologues, des écologues
que celle des atmosphériciens.
(1) Aspects qualité des données de flux turbulents de l’atmosphère
L’une des recommandations faites dans l’analyse de la fermeture du bilan d’énergie à Belle-
foungou est qu’elle pourrait sans doute être améliorée si les mesures du rayonnement net étaient
faites au-dessus de la canopée. Il serait donc intéressant d’analyser le bilan d’énergie sur ce site
avec les mesures du rayonnement net échantillonnées au-dessus de la forêt. On peut également
penser à faire une analyse détaillée en fonction de la direction et de la vitesse du vent sur les deux
couverts végétaux pour voir comment se comporte la fermeture du bilan d’énergie pour différentes
situations venteuses.
(2) Sensibilité saisonnière de l’évapotranspiration réelle aux conditions de surface
Les données d’indice foliaire de la végétation utilisées tout au long de ce manuscrit proviennent
des satellites. Leur résolution spatiale est bien plus grande que celle des données de flux. De plus,
beaucoup de lacunes existent dans ces données lorsque la région est ennuagée. Les différentes ana-
lyses effectuées avec celle-ci nécessitent alors d’être renforcées avec des mesures in situ de LAI.
Par rapport à cela, un financement du Groupe d’experts Intergouvernemental sur l’Evolution du
Climat qui vient d’être acquis pour acheter des capteurs in situ de mesures de LAI. Les mesures
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démarreront dès que l’on recevra le matériel. Il serait également intéressant d’analyser la dyna-
mique saisonnière et inter-annuelle des échanges surface – atmosphère en lien avec les types de
culture.
(3) Bilan d’eau et Bilan Carbone
Les données d’eddy covariance échantillonnées comprennent également des données du flux de
CO2. Une thèse est actuellement en cours pour analyser les flux de CO2 des sites de Nalohou et
de Bellefoungou. D’autre part des études éco-physiologiques de la végétation ligneuse du Bénin
sont en cours, en particulier sur la base des mesures du flux de sève et de conductance stomatique.
L’analyse conjointe de ces données permettra de comprendre le fonctionnement de la végétation
dans la région.
(4) Bilan d’eau l’échelle du bassin versant de la Donga
Pour faire face à l’augmentation de la demande en produits agricoles, accompagnée d’une di-
minution de l’eau disponible pour l’irrigation, les agriculteurs doivent adopter des mesures pour
augmenter leurs productions, en utilisant moins d’eau qu’auparavant. A cet égard, une connais-
sance précise de l’évapotranspiration réelle est d’une importance primordiale pour une meilleure
planification et gestion de la ressource en eau. La quantification de l’évapotranspiration réelle ef-
fectuée dans cette étude est capitale pour les études de bilan d’eau. Toutefois, il est nécessaire de
développer une stratégie de ”gap filling” pour combler les lacunes et obtenir des séries complètes
d’ETR. Cette étape passe notamment par l’estimation des incertitudes liées à chaque méthode.
Dans un second temps, les données d’ETR doivent être spatialisées à l’échelle du bassin versant
de la Donga. On peut toutefois se baser sur la répartition du couvert végétal pour en extraire
les évapotranspirations réelles correspondantes à chaque type de végétation. Ensuite, les données
de pluies, d’écoulement, d’infiltration et d’ETR seront combinées ensemble pour évaluer le bilan
hydrologique à l’échelle du bassin versant.
(5) Utilisation des données de flux turbulents pour valider les bilans d’eau et d’énergie
dans les modèles de surface
A l’heure actuelle, de nombreuses questions se posent sur le fonctionnement des surfaces conti-
nentales ouest africaines. Les réponses existantes ne reposent que sur les résultats des modèles dont
on ignore la précision. Nos jeux de données viennent alors à point nommé et peuvent être utilisés
pour évaluer la capacité de ces modèles à représenter les bilans d’énergie et d’eau de la région
soudanienne par exemple. A l’échelle locale, des études de modélisation hydrologique sont en cours
pour comprendre les couplages entre les différents réservoirs et leur rôle dans le fonctionnement hy-
drologique des bassins à différentes échelles. D’autre part, des tentatives sont en cours actuellement
dans le cadre de la phase 2 du projet ALMIP dans lequel les LSMs et les produits d’évapotranspi-
ration satellites sont évalués en utilisant les données de l’observatoire AMMA – CATCH avec un
focus sur les processus de surface et hydrologiques.
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(6) Effet mémoire de la végétation en zone soudanienne
Le lien entre les taux d’évapotranspiration réelle et la pluviométrie ainsi que la faible disponi-
bilité des données ne nous ont pas permis de trancher s’il existe ou non un effet mémoire de la
végétation dans la zone soudanienne. Il est donc primordial d’analyser le cycle saisonnier des flux de
vapeur d’eau et d’énergie d’une année sèche (2011 par exemple) pour examiner le fonctionnement
de la végétation au regard de la pluviométrie.
Au-delà des études réalisées aux échelles locales et méso-, les données de flux analysées dans le
cadre de cette thèse contribuent au réseau de mesure AMMA–CATCH et ouvrent ainsi des pers-
pectives régionales pour l’utilisation de ces données. En particulier les données AMMA–CATCH
au Bénin, au Niger et au Mali devraient permettre de comprendre les différences de fonctionne-
ment entre zone soudanienne et zone sahélienne. Enfin ces données devraient intégrer les bases de
données FluxNet et ainsi contribuer aux études globales réalisées avec ce réseau.
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Collatz, G. J., Ribas-Carbo, M. & Berry, J. A. 1992. Coupled photosynthesis-stomatal conductance
model for leaves of C4 plants. Functional Plant Biology. Vol. 19. No. 5, 519–538.
Collins, D. B. G. & Bras, R. L. 2007. Plant rooting strategies in water-limited ecosystems. Water
Resources Research. Vol. 43. No. 6. doi : 10.1029/2006WR005541.
Crumeyrolle, S., Gomes, L., Tulet, P., Matsuki, A., Schwarzenboeck, A. & Crahan, K. 2008.
Increase of the aerosol hygroscopicity by cloud processing in a mesoscale convective system : a case
study from the AMMA campaign. Atmospheric Chemistry and Physics. Vol. 8. No. 23, 6907–6924.
CSAO 2012. Compte rendu du forum du club du sahel et de l’Afrique de l’Ouest, Peuplement, marché
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Surface thermodynamics and radiative budget in the Sahelian Gourma : Seasonal and diurnal cycles.
Journal of Hydrology. Vol. 375. No. 1-2, p. 161–177.
Guichard, F., Kergoat, L., Taylor, C. M., Cappelaere, B., Chong, M., Couvreux, F., Cohard,
J.-M., Dione, C., Gounou, A. & Lohou, F. 2012. Interactions entre surface et convection au Sahel.
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thermique conductif dans un sol non saturé à partir des mesures in-situ. VI Congrès International sur
les ”Transferts de Chaleur”, Toronto. 14–20.
Verhoef, A. 2004. Remote estimation of thermal inertia and soil heat flux for bare soil. Agricultural and
Forest Meteorology. Vol. 123, 221–236.
Verma, S. B., Baldocchi, D. D., Anderson, D. E., Matt, D. R. & Clement, R.J. 1986. Eddy fluxes
of CO2, water vapor, and sensible heat over a deciduous forest. Boundary Layer Meteorology. Vol. 36.
No. 1-2, 71–91.
Vourlitis, G. L., Souza Nogueira, J. de, Almeida Lobo, F. de, Sendall, K. M., Paulo, S. R. de,
Antunes Dias, C. A., Pinto, O. B. & Andrade, N. L. R. de 2008. Energy balance and canopy conduc-
tance of a tropical semi-deciduous forest of the southern Amazon Basin. Water Resources Research.
Vol. 44. No. 3, na/na. doi : 10.1029/2006WR005526.
Webb, E. K., Pearman, G. I. & Leuning, R. 1980. Correction of flux measurements for density effects
due to heat and water vapour transfer. Q.J.R. Meteorol. Soc.. Vol. 106. No. 447, 85–100.
2014 191 Ossenatou Mamadou
Bibliographie
Weiss, M., Baret, F., Smith, G. J., Jonckheere, I. & Coppin, P. 2004. Review of methods for in situ
leaf area index (LAI) determination : Part II. Estimation of LAI, errors and sampling. Agricultural and
Forest Meteorology. Vol. 121. No. 37-53.
Wilson, K., Goldstein, A., Falge, E., Aubinet, M., Baldocchi, D., Berbigier, P., Bernhofer, C.,
Ceulemans, R., Dolman, H., Field, C. et al. 2002a. Energy balance closure at FLUXNET sites.
Agricultural and Forest Meteorology. Vol. 113. No. 1-4, 223–243.
Wilson, K. B & Baldocchi, D. D 2000. Seasonal and interannual variability of energy fluxes over a
broadleaved temperate deciduous forest in North America. Agricultural Forest Meteorology. Vol. 100.
No. 1, p. 1–18.
Wilson, K. B., Baldocchi, D. D., Aubinet, M., Berbigier, P., Bernhofer, C., Dolman, H., Falge,
E., Field, C., Goldstein, A., Granier, A., Grelle, A., Halldor, T., Hollinger, D., Katul, G.,
Law, B. E., Lindroth, A., Meyers, T., Moncrieff, J., Monson, R., Oechel, W., Tenhunen, J.,
Valentini, R., Verma, S.i, Vesala, T. & Wofsy, S. déc. 2002b. Energy partitioning between latent
and sensible heat flux during the warm season at FLUXNET sites. Water Resources Research. Vol. 38,
11 PP.
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des ressources en eau au Bénin : Cas du Bassin de l’Ouémé à Bétérou. Thèse de doct. Faculté des
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gou ; (b) Moyenne et écart-type mensuelle de la température de l’air de 2007 à 2011 ; et rose
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limite ; Rnetsoil, λ Esoil et Hsoil sont les mêmes termes dans la canopée. Tair, To et Tsoil
sont les températures de l’air, de l’air dans la canopée et du sol ; eair, eo, esoil et es(Tsoil)
sont les pressions de vapeur de l’air, de l’air dans la canopée, de la surface du sol et du
sol ; et la température de la canopée ; Tsol la température du sol ; Ra,air est la résistance
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sur les sites de Bellefoungou (points noirs) et de Nalohou (points gris). . . . . . . . . . . 152
2014 198 Ossenatou Mamadou
TABLE DES FIGURES
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tation journalière simulé pour Υ égale à 0,126 (courbe grise) et le stock d’eau entre 0 et 1
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pendant les années 2007, 2009 et 2010. La courbe noire est la moyenne journalière. . . . . iv
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2. Photographies du site de Nalohou : (a) champ d’ignames en janvier 2012 (cliché E. Ago), (b) herbacées
de couleur verte en juin 2008 et (c) herbacées en phase de sénescence autour de la station en fin de
saison humide.
3. Site de Bellefoungou : Image Google earth (04/02/2010) montrant la position de la tour de flux, les
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Modélisation des stocks d’eau et de la hauteur de la végétation
pendant les quatre années étudiées
Définition du RMSE
Le RMSE (Root Mean Square Error) est un score qui permet de juger de l’écart entre les
observations et les résultats d’un modèle. Plus l’écart entre les observations et les résultats de
simulation sont faibles, plus le modèle est performant. Pour une série de n données observées xobs
et simulées xsim, on a :
RMSE =
√√√√∑ni=1 (xsim(n)− xobs(n))2
n
(1)
Résultats de l’estimation de l’API à Nalohou
La figure (8) montre les variations temporelles journalières du stock d’eau dans le sol, de la pluie
et de l’API simulé avec Υ = 0,126 de 2007 à 2010 à Nalohou.
Figure 8 – Evolution temporelle journalière de la pluie (traits verticaux bleus), de l’indice de précipitation
journalière simulé pour Υ égale à 0,126 (courbe grise) et le stock d’eau entre 0 et 1 m (courbe
noire) à Nalohou de 2007 à 2010.
i
Résultats de l’estimation de la hauteur de la végétation à Nalohou
Figure 9 – Evolution temporelle journalière de la hauteur de la végétation simulée et observée à Nalohou
de 2007 à 2010.
Figure 10 – Corrélation entre les observations et les valeurs simulées (2007 à 2010).
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Correction de la dérive du licor
A Nalohou
Evolution temporelle du gainq à Nalohou pendant les années 2007, 2009 et 2010
Figure 11 – Pente journalière (points noirs), le coefficient de détermination (points rouges) entre qm jour
et ql filtré et nombre total de données sur le pas de temps considéré (points gris, ordonnée
de droite) à Nalohou pendant les années 2007, 2009 et 2010. La courbe noire est obtenue par
moyenne glissante sur 40 jours et un gainq égal à 1 pendant la saison humide.
iii
Evolution temporelle de l’offsetq à Nalohou pendant les années 2007, 2009 et
2010
Figure 12 – Evolution temporelle de l’offsetq et du gainq au pas de temps de la demi-heure à Nalohou
pendant les années 2007, 2009 et 2010. La courbe noire est la moyenne journalière.
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Corrélation entre le gainq et les composantes du bilan radiatif de surface
Figure 13 – Corrélation entre le bilan radiatif des grandes longueurs d’onde (LWnet), le bilan radiatif des
courtes longueurs d’onde (SWnet), le rayonnement net (Rn), l’amplitude journalière de la
température de l’air (DTR) et le gainq à Nalohou de 2007 à 2010.
Corrélation entre entre qmétéo et qlicor corrigé
a) b) c)
Figure 14 – Corrélation entre l’humidité absolue de l’air de la météo et celle du licor corrigée en (a) 2007,
(b) 2009 et (c) 2010 à Nalohou.
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A Bellefoungou
Evolution temporelle du gainq à Bellefoungou pendant les années 2008, 2009 et
2010
Figure 15 – Pente journalière (points noirs), le coefficient de détermination (points rouges) entre qm jour
et ql filtré et nombre total de données sur le pas de temps considéré (points gris, ordonnée de
droite) à Bellefoungou pendant les années 2008, 2009 et 2010. La courbe noire est obtenue par
moyenne glissante sur 40 jours et un gainq égal à 1 pendant la saison humide.
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Evolution temporelle de l’offsetq à Bellefoungou pendant les années 2008, 2009
et 2010
Figure 16 – Evolution temporelle de l’offsetq et du gainq au pas de temps de la demi-heure à Bellefoungou
pendant les années 2008, 2009 et 2010. La courbe noire est la moyenne journalière.
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Corrélation entre le gainq et les composantes du bilan radiatif de surface
Figure 17 – Corrélation entre le bilan radiatif des grandes longueurs d’onde (LWnet), le bilan radiatif
des courtes longueurs d’onde (SWnet), le rayonnement net (Rn), l’amplitude journalière de
la température de l’air (DTR) et le gainq à Bellefoungou de 2008 à 2010. Le rayonnement
LWnet a été tiré à partir de différence entre Rn et SWnet.
Corrélation entre qmétéo et qlicor corrigé
a) b) c)
Figure 18 – Corrélation entre l’humidité absolue de l’air de la météo et celle du licor corrigée en (a) 2008,
(b) 2009 et (c) 2010 à Bellefoungou.
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Réponse de la surface à un évènement pluvieux : cas S3 et S4
Figure 19 – Variabilité spatio-temporelle du stock d’eau à 0-30 cm, de l’énergie disponible, des flux de
chaleur sensible et latente, des moyennes 10 - 14h de la fraction évaporative et de l’albédo
(trait en pointillé) pendant la séquence S3 (période du 01 au 11 juin 2009) sur les sites de
Bellefoungou (points noirs) et de Nalohou (points gris)
ix
Figure 20 – Variabilité spatio-temporelle du stock d’eau à 0-30 cm, de l’énergie disponible, des flux de
chaleur sensible et latente, des moyennes 10 - 14h de la fraction évaporative et de l’albédo
(trait en pointillé) pendant la séquence S4 (période du 01 au 11 août 2009) sur les sites de
Bellefoungou (points noirs) et de Nalohou (points gris).
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Fermeture du bilan d’énergie durant les quatre saisons sur les deux
couverts végétaux
A Nalohou
Figure 21 – Fermeture du bilan durant les différentes phases du cycle de la mousson en 2009 : (a) saison
sèche, (b) saison humide, (c) phase d’humidification de l’atmosphère et (d) phase d’assèchement
de l’atmosphère à Nalohou.
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A Bellefoungou
Figure 22 – Fermeture du bilan durant les différentes phases du cycle de la mousson en 2009 : (a) saison
sèche, (b) saison humide, (c) phase d’humidification de l’atmosphère et (d) phase d’assèchement
de l’atmosphère à Bellefoungou.
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